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Reconstitution paléogéographique
du domaine briançonnais au Mésozoïque
Ouvertures océaniques et raccourcissements croisés
Marie-Elisabetb CLAUDEL
RtsUMÉ
La zone briançonnaise est issue d'un domaine marginal de
la Téthys ligure, qui a émergé au Jurassique. Les séries
briançonnaises montrent cependant les traces de déformations
anté-alpines antérieures ou postérieures au rifting jurassique de
la Téthys ligure. L'analyse des marqueurs structuraux contenus
dans la sédimentation permet d'établir une chronologie des
événements briançonnais. Des variations d'épaisseurs du
Ladinien inférieur impliquent une subsidence différentielle
d'origine tectonique (anté-rift). Des phénomènes de
dissociation à la limite Ladinien-Carnien pourraient
correspondre à des ébranlements sismiques contemporains
d'une structuration syn-rift précoce. La lacune d'émersion
débuterait au Sinémurien supérieur. L'effondrement .. post-
rift" au Bathonien supérieur est suivi par une nouvelle
structuration au Callovien-Oxfordien. Les périodes de
l'Aptien-Albien et du Turonien supérieur montrent surtout des
réactivations de failles. Les brèches du Campanien-
Maastrichtien pourraient s'être déposées en contexte de
convergence. L'analyse structurale montre l'existence de
chevauchements hors-séquences: la direction des charriages
éocènes serait oblique par rapport aux charriages vers l'ouest
oligocènes. Le paléomagnétisme suggère une rotation anti-
horaire d'environ 45° de la zone briançonnaise postérieure à
tous plissements post-nappes. Le dépliage des nappes a permis
de replacer le domaine briançonnais dans le prolongement est
de la Provence. Les structurations croisées au niveau du
domaine briançonnais pourraient résulter d'interférences entre
les cycles de rifting-ouverture successifs: Halstatt-Méliata au
Ladinien inférieur; Atlantique Central-Téthys ligure au
Carnien-Lias; Atlantique Nord-Golfe de Gascogne-Valaisan
au Callovien-Oxfordien. Par comparaison avec le Wombat
plateau (Australie), le domaine briançonnais serait situé au
Jurassique supérieur à l'intersection de deux zones de rupture
crustale : l'océan Téthys ligure et le rift valaisan.
MOTS-CLts
Marges continentales, Riftings, Paléogéographie,
Paléomagnétisme, Zone briançonnaise, Domaine briançonnais,
Alpes occidentales, Téthys ligure, Valaisan, Halstatt-Méliata.
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La nature t'apprendra plus que les livres, les
arbres et les rochers t'enseigneront des choses,
que n'enseignent pas les maîtres de la Science
Saint Bernard de Chartreuse
A mes parents, A Christian,
Résumé
La zone briançonnaise est issue d'un domaine de la marge passive de la Téthys ligure, qui a émergé au
Jurassique. Elle est actuellement située au cœur de l'arc alpin entre la zone externe et Jes autres zones internes.
L'évolution particulière de ce domaine pose le problème de sa localisation paléogéographique au sein de la
marge passive. En effets, les séries briançonnaises des Alpes occid7ntales (Sud est du Pelvoux) montrent les
traces de déformations anté-alpines'antérieures ou postérieures au riftingjurassique de la Téthys ligure.
L'analyse des marqueurs structuraux (failles normales, filons, hard-ground, ... ) contenus dans la
sédimentation associées aux études classiques de sédimentologie, stratigraphie et de micropaléontologie
permettent d'établir une chronologie précise des événements extensifs, de caractériser ces paléostructures et de
mettre au jour l'évolution du domaine briançonnais tout au long du Mésozoïque et du Cénozoïque. Des
variations d'épaisseurs de l'unité lithologique des" Calcaires rubanés" du Ladinien inférieur impliquent une
subsidence différentielle d'origine tectonique (période antérift). Des phénomènes de dissociation trouvés à la
limite Ladinien-Carnien pourraient correspondre à des ébranlements sismiques contemporains d'une
structuration syn-rift précoce de la plate-forme triasique. A partir de l'analyse diagénétique d'échantillons
prélevés au niveau de la surface d'émersion, il semble que la lacune débute au Sinémurien supérieur sur l'aire de
Peyre-Haute. Le rifting téthysien comprendrait deux phases: au Camien et au Sinémurien (surrection). En
Briançonnais, deux aires de subsidence distinctes discernables sur des courbes de subsidence ont donc été mises
en évidence pour cette période. L'effondrement" post-rift" de la plate-forme briançonnaise au Bathonien
supérieur est suivi par une nouvelle structuration au Callovien-Oxfordien créant de nouvelles failles [Claudel et
al., 1997]. Les périodes d'activité tectonique du Crétacé sont surtout marquées par des réactivations de failles: à
L'Aptien-Albien et au Turonien supérieur. Les brèches du Campanien-Maastrichtien pourraient s'être déposées
en contexte de convergence.
L'analyse structurale montre l'existence de chevauchements hors-séquences au sein de l'édifice de
nappes briançonnaises : la direction de chevauchement des charriages éocènes seraient oblique (vers le nord ?)
par rapport aux charriages vers l'ouest oligocènes. La première mise en place de nappes (peyre-Haute et Prorel)
est superficielle et marquée par des olistostromes (Eychauda, Queyrelets). L'analyse paléomagnétique
préliminaire [Thomas et al., soumis] suggère une rotation anti-horaire d'une quarantaine de degrés postérieure à
toutes les phases de plissements post-nappes de l'ensemble de la zone briançonnaise étudiée. Le dépliage des
unités tectoniques, prenant en compte la rotation et les transports vers le nord, a permis de proposer une
reconstitution paléogéographique régionale qui replace le domaine briançonnais au sein du Sud Est de la France
dans le prolongement est de la Provence jusqu'au Jurassique supérieur.
Replacées dans un contexte géodynamique globale, ces structurations successives croisées au niveau du
domaine briançonnais pourraient résulter d'interférences entre les cycles de rifting-ouverture océanique suivants
décalés dans l'espace et dans le temps [Claudel & Dumont, soumis] : système Halstatt-Méliata au Ladinien
inférieur; système Atlantique Central-Téthys ligure au Camien-Lias; système Atlantique Nord-Gulfe de
Gascogne-domaine valaisan au Callovien-Oxfordien. La plate-forme triasique enregistrerait tout d'abord J'écho
du rifting de l'océan Halstatt au Ladinien, puis subit le premier stade du rifting téthysien dès le Ladinien
supérieur-Camien. La phase principale survenant au Lias se traduit en domaine briançonnais par une surrection;
ce qui permet d'admettre que ce domaine constituait l'épaulement du rift téthysien [Stampfli, 1993]. Après
l'ouverture initiale de l'océan Téthysien ligure, le rifting valaisan oblique par rapport à la ride médio~téthysienne
continue de structurer le domaine briançonnais situé dès lors à l'intersection de deux zones de rupture crustale.
Le Wombat plateau au large de l'Australie a subit une évolution de ce type et fournit une image analogue à celle
proposée pour le domaine briançonnais au Mésozoïque.
Mots-clés:
Marges continentales, Riftings, Paléogéographie, Paléomagnétisme, Alpes occidentales, Zone briançonnaise,
Domaine briançonnais, Téthys ligure, Valaisan, Halstatt-Méliata.
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Abstract
Paleogeographie restorations of the Briançonnais Domain during Mesozoic times
Crossed rifting-drifting and sbortening
Sommaire
The Briançonnais Zone derived from a marginal domain of the Ligurian Tethys, which
emerged during Jurassic rifting. The Briançonnais series bear evidence of extensional
defonnations preceding Alpine shortening. Many of them are older or younger than the
Téthys rifting defonnation. A chronology of the Briançonnais tectonic events could be
establish with syn-sedimentary structures analysis. Thickness changes in the Lower Ladinian
deposits show a differential of subsidence due to tectonics (ante-rift). Dissociations at the
Ladinian-Carnian boundary should be due to earthquakes during early syn-rift defonnation.
New syn-sedimentary faults (Callovian-Oxfordian) occurred after the Late Bathonian
drowning. This ones are reactivated during Aptian-Albian, Late Turonian periods.
Campanian-Maastrichtian breccias could result from the beginning of the belt fonnation.
Structural analysis shows out-of-sequence thrusting, consequently the Eocene thrusting
have to be oblique to the westward üligocene thrusting. Preliminary paleomagnetic study
indicates a counterclockwise rotation of about 45°, which post-date ail the nappes folding.
Palinspastic restoration replaced the Briançonnais domain lengthening the Provence area to
the East.
Crossed defonnations recorded in the Briançonnais series may result from the
interference between different Mesozoic rifting-spreading cycles: Halstatt-Meliata (Lower
Ladinian); Central Atlantic-Ligurian Téthys (Carnian-Liassic); North Atlantic-Biscay Bay-
Valais rift (Callovian-Oxfordian). By comparison with the Australian Wombat plateau, the
Briançonnais domain was located at the intersection between two crustal opening zones:
Tethyan ocean and Valais rift.
Key-words:
Continental margin, Rifting, Paleogeography, Paleomagnetism, Western Alps, Briançonnais
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Du rift téthysien à la chaîne alpine
PARTIE 1
LA ZONE BRIANÇONNAISE
DU RIFT TETHYSIEN A LA CHAINE ALPINE
1) INTRODUCTION:
L'évolution géodynamique de la zone briançonnaise de son extension au Mésozoïque à
son incorporation dans l'arc alpin a fait l'objet de diverses interprétations. Il s'agit avec
certitude d'une portion de marge passive inversée.
Ce travail s'appuie sur:
Cl une analyse du signal sédimentaire mésozoïque basée sur la stratigraphie, la diagenèse, et
l'étude de la subsidence;
Cl une synthèse des indicateurs de déformation syn-sédimentaire (filons, détritisme, érosion,
etc.) ;
Cl une ré-examen de la structure de l'édifice des nappes briançonnaises et de sa cinématique
de mise en place;
Cl la prise en compte de la rotation anti-horaire détectée par le paléomagnétisme.
Les deux premiers points permettent de mieux contraindre les effets de l'amincissement
crustal (rift téthysien) affectant le domaine briançonnais au cours du Mésozoïque.
L'examen des deux derniers points, bien que n'étant pas l'objet principal de cette étude,
est nécessaire pour s'affranchir autant que possible de la déformation des objets étudiés lors
de l'épaississement crustal (cycle alpin) et pour tenter de retrouver l'agencement
paléogéographique initial du domaine briançonnais.
* * *
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II) HISTOIRE DES ALPES OCCIDENTALES
Figure 1,1 : Evolution mésozoïque schématique des océans alpin et atlantiques [Lemoine et al" 1986],
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L'arc alpin occidental fait partie d'une chaîne de collision essentiellement E-W
d'environ mille kilomètres de long (Alpes centrales, orientales et méridionales). Elle résulte
de l'affrontement des plaques Europe et Afrique au cours du Cénozoïque, qui fait suite à la
fermeture de l'océan Téthys ligure. Ce dernier s'est développé au Jurassique en même temps
que l'océan Atlantique central (fig. 1.1) [Laubscher, 1975, Bernoulli & Lemoine, 1980,
Lemoine, 1984].
Au sein de l'arc aipin occidental (fig, 1.2), le chevauchement pennique frontal (ou front
pennique) sépare la zone externe peu métamorphique des zones internes plus métamorphiques
(nappes penniques). Ce chevauchement est une discontinuité crustale majeure imagée par les
profils sismiques profonds ECüRS-CRüP [Roure et al., 1990, 1996, Sénéchal & Thouvenot,
1991] et NFP20 [Pfiffner et al., 1997].
.:. La zone externe ou delphino-helvétique est située à l'avant du front pennique
jusqu'au front de déformation actuel des Alpes. Elle comprend les massifs
cristallins externes et les chaînes subalpines.
•:. Les zones internes entièrement allochtones, comprennent d'ouest en est la zone
subbriançonnaise, la zone briançonnaise, la zone piémontaise de marge continentale
et la zone liguro-piémontaise à substratum océanique. La zone valaisane intercalée
entre zone dauphinoise et zone briançonnaise au nord de la vallée de la Maurienne
correspondrait à un domaine de croûte amincie au Jurassique [Schmid et al., 1990].
Ce rift aurait évolué vers une ouverture océanique au Crétacé inférieur [Florineth &
Froitzheim, 1994]. Cette interprétation est toutefois discutée dans les Alpes
françaises [Cannic, 1996].
L'exploration des marges de l'Atlantique a permis de comprendre le déroulement anté-,
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occidentales. La zone dauphinoise fut ainsi ré-interprétée comme un système de blocs
basculés issu du haut de la marge passive [Lemoine et al., 1981] et la zone briançonnaise
comme un plateau provenant du milieu de cette marge sur un transect E-W [Lemoine et al.,
1986]. Les reconstitutions paléogéographiques montrent des horst et grabens individualisés
lors du rifting de la Téthys ligure [Bourbon, 1980, Faure & Mégard-Galli, 1988, Mégard-
Galli & Faure, 1988, Rudkiewicz, 1988, Tricart et al., 1988, Faure, 1990, Chaulieu, 1992].
Chacune des zones structurales alpines (fig. 1.2) est issue d'un domaine
paléogéographique de la marge européenne et de l'océan Téthys ligure. Les failles syn-rifts,
délimitant ces domaines paléogéographiques, ont été inversées lors de la convergence alpine
[Graciansky et al., 1979, Lemoine 1984, Lemoine et al., 1986, Graciansky et al., 1989].
L'inversion a progressé d'est en ouest entre le Crétacé supérieur et l'Eocène supérieur
(Priabonien), puis ce domaine est incorporé dans le prisme d'accrétion alpin à l'Oligo-
Miocène [Tricart, 1984, Lemoine et al., 1986].
L'ouverture de la Téthys ligure est donc contemporaine ou suit de peu celle de
l'Atlantique central.
11-3) L'édification de la chaîne alpine
Les Alpes sont nés de la fenneture de l'océan Téthys ligure et de la collision entre ses
deux anciennes marges passives. La convergence entre Afrique (Apulie) et Europe est
amorcée dès le Crétacé inférieur dans les Alpes centrales. Les premiers charriages de nappes
sont datés du Turonien dans les Alpes centrales (unités austro-alpines) ("[(rohe, 1987], et de
l'Eocène tenninal dans les Alpes occidentales (unités briançonnaises), [Tricart 1980, Barféty
et al., 1992].
0-1) Le rifting intra-continental
0-2) L'océanisation
Les séries sédimentaires des domaines alpins montrent une évolution comparable à celle
des marges continentales actuelles [Lemoine et al., 1984], avec:
(1) une période anté-rift (Trias) avec une sédimentation carbonatée de
plate-fonne. La subsidence est plus importante dans les zones internes
(Trias épais) que dans la zone externe (Trias réduit).





Figure 1.3 : Propagation de la déformation et migrations de bassins d'avant-chaîne au cours de la
formation des Alpes occidentales [Guellec et al., 1990]
BRESSE GRAB. : Bresse graben; U.H. : Ultra-Helvetic units ; G.T. : Taveyannaz Sandstones ; G.v.!. :
Val d'Illiez Sandstones; O.M.M. : "Obere Marine Molasse" (Upper Marine Molasse) ; U.S.M. :"Unterere
Süsswasser Molasse" (Lower Freschwater Molasse) ; U.M.M. : Untere Süsswasser Molasse" (Lower
Marine Molasse) ; Wild. : wildflysch.
une période post-rift (Dogger supérieur-Malm-Crétacé) avec une
sédimentation pélagique relativement homogène.
une période syn-rift (Lias-Dogger) avec une sédimentation plus
différenciée (bassin en domaine dauphinois, plate-fonne émersive en




L'âge de l'océan Téthys ligure est connu grâce aux microfaunes des sédiments supra-
ophiolitiques et aux datations isotopiques sur les gabbros. L'apparition des radiolarites datées
du Dogger-Malm [De Wever et al., 1987, De Wever & Baumgartner, 1995, Bill et al., 1997]
marque le début de l'océanisation. Les âges obtenus par Bill et al. [1997] avec les méthodes
U/Pb sur zircon (166+/-1 Ma) et 40Ar/39Ar sur amphibole (165,9+/-2,2 Ma) sont concordants
avec les détenninations paléontologiques. L'ouverture initiale de la Téthys ligure serait donc
datée au minimum du Bajocien-Bathonien.
La cartographie des anomalies magnétiques des domaines atlantiques centraux
[Klitgord & Schouten, 1986] montre une accrétion océanique diachrone du sud vers le nord à
partir du Dogger. Selon les vitesses d'accrétion prises en compte, de lcm/an à 2 cm/an, le
début de l'accrétion est situé respectivement au Pliensbachien [185-190 Ma, Olivet et al.,
1984] ou au Bajocien [175 Ma, Klitgord & Schouten, 1986]. Au niveau des Canaries, Steiner
et al. [1998] datent la croûte océanique atlantique du Toarcien (184 Ma) à partir de nouvelles
données pétrologiques, paléontologiques et paléomagnétiques.
L'évolution tectonique des Alpes occidentales peut être subdivisée en plusieurs stades
enregistrés par la migration des bassins d'avant-chaîne et/ou au sein même de leur
remplissage sédimentaire (fig. 1.3) :
Crétacé supérieur (Turonien): premiers chevauchements au sein des unités
austro-alpines [Krohe, 1987] ;
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Eocène supérieur (Lutétien) chevauchement des nappes austro-alpines sur le
socle pennique ;
Eocène supérieur (Bartonien-Priabonien) : premiers chevauchements au sein des
unités penniques [Kerckhove, 1969, Tricart, 1980, Barféty ef al., 1992) ;
Oligocène inférieur-Miocène : chevauchement des unités penniques sur le socle
delphino-helvétique [Kerckhove, 1969, Tricart, 1980), et décro-chevauchement
dextre entre les unités austro-alpines et les autres unités penniques [Ménard, 1988,
Schmid & Kissling, 1997) ;
Miocène-Pliocène (à partir de l'Aquitanien): chevauchement des massifs
externes sur le socle subalpin et décrochement dextre au niveau du front pennique
(rotation anti-horaire des zones penniques par rapport à la zone delphino-helvétique
de 26-27° [Ménard, 1988]) ;
Pliocène? à Actuel: poursuite des chevauchements au front externe de la chaîne,
mais un régime extensifen arrière du front pennique est clairement identifié dans les
zones internes par la sismicité actuelle à l'échelle des Alpes occidentales [Sue, 1998,
Sue et al., soumis) et illustré par la fra<;turation post-nappe visible dans la région de
Briançon [Tricart et al., 1996, Sue, 1998, Sue & Tricart, soumis].
* * *
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ID) LA ZONE BRIANÇONNAISE
Les différentes unités briançonnaises ont été définies sur la base de leurs
caractéristiques stratigraphiques (fig. 1.4) et de leur position structurale au sein de l'édifice
briançonnais (fig. 1.5).
ID-l) Localisation:
La zone briançonnaise (fig. 1.2) appartient aux zones internes et suit l'arc alpin
occidental du sud au nord et traverse la Corse alpine, la Ligurie, l'Ubaye, le Guillestrois, le
Briançonnais, la Vanoise. Elle se prolonge jusqu'aux Grisons (nappes de Tambo et Suretta)
en passant par les Préalpes charriées sur la zone externe (Médianes rigides). Le terrain étudié
dans ce mémoire est situé entre le col du Galibier au nord et le col de la Bonette au Sud.
ID-2) Stratigraphie:
Le substratum de la zone briançonnaise correspond à un vaste bassin permo-carbonifère
(Zone Houillère) édifié sur un socle varisque déjà fortement métamorphisé et pénéplané
après le cycle hercynien. Les sédiments triasiques comprennent des faciès silicoclastiques du
Trias inférieur et un ensemble carbonaté du Trias moyen-supérieur, qui constituent l'ossature
des nappes de charriage briançonnaises. Ces calcaires de plate-forme sont surmontés
directement par des faciès transgressif du Dogger (ou du Rhétien-Lias sur la nappe de Peyre-
Haute). Cette transgression se poursuit au Jurassique supérieur par le dépôt des faciès
pélagiques avec à leur base des calcaires noduleux (Ammonitico rosso) ou des marnes. Les
dépôts du Crétacé comportent des niveaux pélagiques condensés (hard-ground) et des
calcschistes planctoniques parfois détritiques.
Ces séries mésozoïques briançonnaises (fig. 1.4) ont enregistrés les étapes de
l'évolution du rift et de la marge passive de la Téthys ligure [Lemoine et al., 1986), mais elles
présentent cependant des particularités:
(1) Les dépôts triasiques de plate-forme, bien que considérés comme
"anté-rift", témoignent d'une subsidence importante (de l'ordre de 50
mIMa), [Rudkiewicz 1988, Mégard-Galli & faure, 1988) et d'une
activité tectonique (partie 2, § 1-1) : variations d'épaisseur des dépôts
du Ladinien inférieur, instabilité cosismique enregistrée au Ladino-
Carnien et au Carnien.
(2) La période syn-rift n'est pas caractérisée par une subsidence tectonique
mais par un soulèvement entraînant sur la plupart du domaine une
émersion, le développement de karsts et la lacune par absence de
dépôts et lou érosion des formations du Norien au Bathonien inférieur
inclus. Seule l'unité de Peyre-Haute possède une série syn-rift d'âge
liasique [Debelmas, 1953, Tricart et al., 1988, Rudkiewicz, 1988].
(3) La sédimentation pélagique post-rift est très condensée (et lacunaire).
Elle contient parfois des brèches considérées comme provenant
d'escarpements de failles. D'autres indices (condensations et lacunes,
discordances, failles normales, filons neptuniens) décrits dans la partie
2 confirment l'existence d'une instabilité tectonique pendant cette
7
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Figure 1.5 : Principaux contours et nomenclature des unités tectoniques
briançonnaises au Sud Est du Pelvoux [Tricart, 1980, suivant Caron,

































Figure lA : Séries stratigraphiques des différentes unités briançonnaises localisées sur la figure 1.5
au niveau de la fenêtre de l'Argentière (copie de la figure 2, publication 2).
Cross-section: Stratigraphie I09s:
-
Piémont zone ~ Mar1s, wHh breccia (Upper Cretaceous) lm Dolomites and evaporites (Carnian)
-
""'"" ;"l'~édi';'''] B Hard-ground (Lower Cretaceous) ~ Breccia and evaporites (Carnian)l!ZZl Peyre-Haute-type units m Pelagie limestones (Upper Jurassic) E22J Limeslones and dolomites (Middle Triassic)CB Clot la cime-type units ~ Neritic limestones (Middle Jurassic) (·.·.·1 Limeslones and Evaporites (Upper Scythian)Q Champcella-type units f~''''''1 Emersion surface, karst 0 Quarztites and conglomerates (Lower Scythian)'.....~ Subbriançonnais zone 1-:::::1 Neritic limestones (Rhaetian, Liassic) ffi Permian Volcanic rocks
[:.:;:.:.::-:/ Dauphiné zone Ô Dolomites (Norian)
_ Carboniferous and Permian detri tic rocks
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St~tigrap~ie : S+B, q~rtzites sc~iennes et ~ocle anté-tri.asique ; A+L, Calcaires dolomitiques aniso-ladiniens:
C. evaponl~s du. ~arme~; N, dololllles du None~ L, .calcalres du Rhétien-Lias; L-11J, calcaires du Jurassique .
~o~en et LIas pIemontaIS; BU, Break-.up unconfonrnty; UJ, calcaires du Jurassique supérieur.
UnItés struc~ales : RC, Roche CharnIère; C, Champcella; A, Aiguillons; PH, Peyre-Haute; M, Maravoise ;
B, BeaudoUls; P, Peygus: CB, Clot la Cime et Côte Belle.
Ceci confirme que les raccourcissements successifs ne peuvent pas être considérés
comme coaxiaux.
•
• Le cylindrisme des structures du nord au sud de la zone d'étude en serait alors
perturbé.
l'ensemble des nappes internes aurait subi une rotation anti-horaire d'une trentaine de
degrés envisagée à l'Oligocène [Gidon, 1974, Ménard, 1988], ce qui vient d'être
localement confirmée par des mesures de paléomagnétisme réalisées sur les nappes
briançonnaises [publication 3]. Cette rotation affecte aussi bien les structures de marge
passive transportées que les marqueurs de déformation compressive plus anciens que
cette rotation.
* * *
Toute reconstitution rétro-tectonique doit se faire en plusieurs étapes et ne peut se
limiter à un transect. Elle devra s'appuyer sur la connaissance de la cinématique de mise en
place des unités tectoniques (séquence de chevauchements, directions de transport, rotation).
La partie 3 apporte de nouveaux éléments de discussion dans ce domaine, qui sont
susceptibles de modifier sensiblement les modèles paléogéographiques antérieurs.
Cependant, ces faits de terrain nécessiteraient d'être confirmés par une analyse structurale et
microtectonique plus approfondie.
(3)













période post-rift, et ce jusqu'au Crétacé terminal. Dans le contexte
d'un océan en cours d'expansion, elle a été attribuée à une
remobilisation des structures héritées du rifting liée à la subsidence
thermique [Bourbon, 1980, Chaulieu, 1992]. Nous verrons dans la
partie 2, qu'il s'agit en fait d'une nouvelle phase de structuration
indépendante de ce phénomène [publication 1].
ill-3) Structure actuelle et organisation paléogéographique :
Figure 1.6: Reconstitution palinspastique des domaines paléogéographiques de la région de Briançon au
Jurassique supérieur [Lemoine et al., 1986].
IV) CONTEXTE GÉODYNAMIQUE DU DOMAINE BRIANÇONNAIS
. ~ la lat!tude ?e. Briançon, la zone briançonnaise comporte une dizaine de nappes
dl~po~ees en e,ventaI1. (fig. 1.4). L'agencement actuel de ces nappes, d'ouest en est, est en
pnnc,lpe representatIf de leur arrangement paléogéographique; celles-ci sont donc
cl~slquement dépliées en conservant cette disposition (fig. 1.6), [Lemoine et al., 1986,
~~c.art et al., ~988]. Par exemple, la nappe de Peyre-Haute, qui est actuellement au centre de
1 edlfice et qUI comporte une série stratigraphique plus complète que les autres serait issue
d'un .graben intra-briançonnais (fig. 1.6). Cependant, cette hypothèse sera disc~tée dans ce
travaIl car elle ne prend pas en compte les éléments suivants:
(1) l'édifice de nappes a été construit en plusieurs étapes de raccourcissement;
• L~s. premi~res nappes se sont mises en place à l'Eocène supérieur à la fin de la
sedImentatIOn des « Flyschs noirs)} datés du Priabonien [Barféty et al., 1992].
• Au. mo!n~ trois étapes de raccourcissement sont visibles dans l'analyse des
SC~lstosltes succe,ssives..C~~les-ci co~e~pondent aux phases Dl, D2, D3 définies par
Tncart [1980]. L ordre InItIal des unItes a donc pu être modifié par l'existence de
chevauchements hors-séquence.
A chaque stade d'évolution de la Téthys ligure, le domaine briançonnais a eu un
comportement particulier vis à vis des domaines adjacents (forte subsidence anté-rift,
émersion syn-rift, sédimentation condensée post-rift). Différentes causes géodynamiques ont
été invoquées pour expliquer ces particularités (fig. 1.7).
IV-l) Subsidence anté-rift :
Les distensions carniennes et les vanatlOns de subsidence enregistrées dans la
sédimentation triasique dès le Ladinien supérieur [Galli, 1972, Mégard-Galli & Faure, 1988]
seraient soit:
r:ir un rifting avorté particulièrement bien exprimé dans les Dolomites [Baud & Galli,
1975, Lemoine, 1984, Lemoine & Trumpy, 1987, Faure, 1990] ;
c:r la bordure d'un bassin subsident situé plus à l'est [Stampfli & Marchant, 1997,
Stampfli et al., 1998] ;
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r:rr à une remobilisation des structures héritées du rifting téthysien lors de l'effondrement
« post-rift» de la marge [Bourbon, 1980, Rudkiewicz, 1988, Chaulieu, 1992].
c"U'" au rifting valaisan, qui fonctionne en redécoupant les structures héritées du rifting
téthysien [Schmid et al., 1990, Stampfli,1993, 1996].
Rudkiewicz [1988] envisage plusieurs localisations pour cette zone de cisaillement et
propose qu'elle préfigure le front pennique. Faure [1990] invoque la même hypothèse pour
justifier la surrection et l'ablation de plus de mille mètres de série sur le "Haut" de Utsirat
dans le bassin Wiking (Mer du Nord) et le compare au domaine briançonnais interne très
érodé avant le Dogger-Malm.
IV-3) Instabilité tectonique post-rift :
r:rr à l'aplomb d'une zone de cisaillement crustale bordant le domaine briançonnais
dans un modèle de rifting en cisaillement simple de type Wernicke.
r:rr au niveau d'un épaulement de rift (fig. 1.7 G et H), par comparaison avec d'autres
rifts continentaux [Stampfli & Marthaler, 1990, Favre & Stampfli, 1992, Stampfli,
1993, Stampfli et al., 1998] ;
Le domaine briançonnais est souvent représenté parallèlement à la ride médio-
océanique de la Téthys ligure. Celle-ci est supposée NE-SW, si l'on se base sur les données
cinématiques de l'Atlantique central et sur le mouvement relatif Afrique-Europe au
Jurassique publiés par Lemoine et al. [1989].
IV-4) Reconstitutions paléogéographiques :
Une forte instabilité tectonique persiste après la transgression « post-rift ». Cette
activité se superpose à la subsidence thermique réputée atectonique. Elle pourrait être
attribuée:
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IV-2) Emersion syn-rift :
L'émersion syn-rift du domaine briançonnais au sein d'une marge en extension a été
expliquée de plusieurs façons. Ce soulèvement relatif correspondrait à un bombement
thermique localisé:
Cependant d'après Lemoine et al. [1989], le domaine briançonnais pourrait aussi bien
se situer dans le prolongement d'une zone transformante océanique. Dans cette hypothèse,
l'orientation du domaine briançonnais était alors perpendiculaire à la ride médio-océanique
(fig. 1.7D) et donc à l'allongement actuel de cette zone alpine.
Maury & Ricou [1983] et Laubscher [1991] imputent l'orientation actuelle NW-SW de
la zone briançonnaise strictement à l'histoire alpine. Ricou [1980] et Maury & Ricou [1983]
proposent que le domaine briançonnais se situait dans le prolongement est du domaine
pyrénéo-provençal au Jurassique (fig, 1.7F). Les domaines subbriançonnais et briançonnais
D/I rift téthysien à la chaîne alpine
auraient ensuite été disséqués par des décrochements sénestres en lanières échelonnées le
long du front pennique actuel.
D'autres modèles situent le domaine briançonnais dans le prolongement de l'axe
Corse-Sardaigne (fig. 1.7A, 1.7C, 1.7G, 1.7H). Ces propositions supposent un déplacement
latéral important des zones internes par rapport à la zone externe au cours de la formation de
la chaîne alpine. Le domaine briançonnais aurait constitué un micro-continent ou "exotic
terrane", qui aurait été accrêté à la marge européenne au cours du Crétacé supérieur [fig.
1.7E, Frisch, 1977, fig. 1.7G, Stampfli, 1993, fig. 7.7H, Marchant & Stampfli, 1997]. Ce
dernier modèle suppose en outre un raccord entre le rift valaisan et le Golfe de Gascogne par
une transformante intra-continentale, qui se trouverait actuellement pour ces auteurs à
l'emplacement de la suture pyrénéenne et de son prolongement aujourd'hui remplacé par la
mer Ligure dans le Golfe de Gênes. Les preuves déterminantes pour le tracé de cette
transformante n'ont pas encore été mises en évidence, à part la découverte à terre de
quelques indices du prolongement de l'orogène pyrénéenne (conglomérat de la Ciotat)
[Stampfli, 1993].
La compatibilité des données de ce travail avec l'ensemble de ces modèles sera
discutée dans la partie 4, avec l'aide de comparaisons avec des exemples de marges
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PARTIE 2
SÉDIMENTATION ET MOBILITÉ TECTONIQUE
DU DOMAINE BRIANÇONNAIS AU MÉsOZOÏQUE
Dans le cas d'une paléomarge, l'analyse des sédiments et des structures syn-
sédimentaires est l'unique moyen d'accès au calendrier des événements anté-orogéniques.
o Une analyse des séries sédimentaires et des marqueurs de mobilité tectonique
(brèches, slumps, filons sédimentaires... ) permet de caractériser les mouvements
tectoniques ayant affecté le domaine briançonnais durant le Mésozoïque.
o Une étude diagénétique pennet de compenser partiellement l'absence
d'enregistrement sédimentaire liée à l'émersion jurassique du domaine
briançonnais.
o Une analyse de la subsidence pennet de mettre en évidence les périodes d'activité
tectonique et de différencier les domaines de sédimentation.
Cette partie a fait l'objet de deux articles parus ou en voie de parution.
L'argumentation renvoie parfois aux figures de ces publications [publication 1 ou 2}. La
localisation des affleurements est signalée par une abréviation, qui renvoie à l'annexe 1.
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1) ENREGISTREMENT SÉDIMENTAIRE ET DIAGÉNÉTIQUE
1-1) La sédimentation de plate-forme du Trias:
Le Trias moyen et supérieur briançonnais est formé d'une série calcaréo-dolomitique,
dont l'épaisseur cumulée peut atteindre 700m [Debelmas & Lemoine, 1962]. En fait, il
n'existe aucune série montrant à la fois des formations épaisses du Trias moyen et du Trias
supérieur, du fait de la tectonique alpine (décollement) et de l'érosion syn-rift jurassique.
Six méga-cycles régressifs ont été définis pour le Trias moyen et supérieur
briançonnais par Mégard-Galli & Baud [1977J :
I: Formation de St Triphon (Anisien)
II: Formation des "calcaires rubanés" (Ladinien inférieur)
Ill: Trilogie des dolomies (noires-blanches-grises) (Ladinien supérieur)
IV: Formation de Clot La Cime (Carnien)
V: "Hauptdolomit" (Norien)
VI: Formation rhétienne
Ces méga-cycles sont eux-mêmes subdivisés en plusieurs séquences régressives. La
comparaison entre différentes séries de Trias moyen montre d'importantes variations
latérales d'épaisseur de ces séquences.
A) Subsidence différentielle au Ladinien inférieur
Les affleurements de Trias moyen constituant des falaises de plusieurs centaines de
mètres, les épaisseurs de ces séries ont été évaluées sur des photographies. Celles-ci ont été
mises à la même échelle grâce à un traitement d'image informatique pour pouvoir comparer
les épaisseurs entre les différentes coupes [Mégevand, 1997].
Pour faciliter les corrélations entre les sites (A à J, fig. 2.1), les séries du Trias moyen
ont été découpées en huit unités lithologiques reconnaissables grâce à des niveaux repères.
Une unité lithologique correspond à une séquence régressive définie par Mégard-Galli &
Baud [1977J 00 à deux séquences regroupées (fig. 2.2). Ce découpage est valable pour tous
les sites étudiés et vraisemblablement pour l'ensemble de la zone briançonnaise, car il a été
corrélé au log stratigraphique synthétique proposé par Jaillard [l984} en Vanoise
occidentale à partir d'une compilation de données [Ellenberger, 1963, Baud & Mégard-Galli,
1977].
La comparaison des épaisseurs des unités lithologiques ainsi obtenues entre les
différents sites {fig. 2.3) montre une variation significative pour laformation des« calcaires
rubanés» (unité 4) du Ladinien pp. L'épaisseur des "calcaires rubanés" est deux fois plus
importante dans le secteur de Champcella (sites D, E) que dans le secteur de Tête Noire (site
A) ou des Peygus (site C).
Cette variation d'épaisseur ne peut être la conséquence de la compaction différentielle
des sédiments car le faciès des "calcaires rubanés" est constant d'un site à l'autre et les séries
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Figure 2.3 : Variations d'épaisseur des unités
lithologiques du Trias moyen de la zone
briançonnaise de Briançon (dlaprès Mégevand
1997, modifié). Localisations des sites A à J sur
la figure 2.1.
Les principales variation d'épaisseur concernent la formation
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Figure 2.2 : Les unités lithologiques du Trias moyen briançonnais (à droite, d'après Mégevand,
1997) et leur équivalent en mégacycles et séquences sédimentaires (à gauche, Jaillard, 1984).
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appartiennent tous à la même unité structurale située à la base de l'édifice briançonnais. De
plus, la paléobathymétrie peut être considérée comme constante et faible.
Cette variation traduit donc une subsidence différente entre les aires de sédimentation,
dans un rapport pouvant aller jusqu'à deux.
On observe des variations latérales d'épaisseur, donc du taux de subsidence, au sein
même de certaines unités structurales. TI ne peut donc s'agir de domaines
paléogéographiques indépendants juxtaposés par la tectonique alpine. Ainsi, la comparaison
entre Tête Noire (site A) et Rocher Gauthier (site B), appartenant à la couverture non
décollée de la Zone houillère (fig. 2.1), montre un gradient de subsidence positif d'ouest en
est. Un gradient identique est observé au sud pour les sites de la nappe du Châtelet (sites F à
J ; fig. 2.1).
Cet épaississement vers l'est peut être relié à une distension au Trias moyen, dont
témoignent par ailleurs des failles normales et des filons sédimentaires associés (voir § II-2)
trouvés à différents niveaux de l'unité des "calcaires rubanés" du secteur de Champcella
[Mégard-GaIli & Faure, 198&, Faure, 1990].
De plus, l'existence de cinérites (fig. 2.2) à la base des "calcaires rubanés" des séries
de la zone briançonnaise interne [massif des Rois Mages, Caby, 1964 ; Monte Bouliagna,
Galli, 1968] est un indice d'activité volcanique compatible avec une extension continentale
au -début du Ladinien.
B) Séismites et brèches du Ladinien supérieur-Carnien
Au sommet du Ladinien dans l'unité des" dolomies blanches" et au sommet de ceIle
des" dolomies grises" {rive droite du Vallon Laugier, Planche 1, photos A à D), on trouve
des brèches composées de bancs dissociés de dolomies blanches dans une matrice de
dolomies sombres montrant des figures d'échappement d'eau, des glissements syn-
sédimentaires (slumps) et des structures en «baIl & piIlows}) (C. Beek, communication
personnelle). De telles figures sont obtenues par une hquéfactiondu sédiment sombre non
encore induré avec en même temps une fracturation des bancs de dolomies blanches
précocement indurés. D'après Dugué [1995] et Beek et al. [1996}, ce phénomène est
provoqué par:
c;- une surpression de fluide (augmentation brutale de la tranche d'eau lors de tempêtes
par exemple, migration de chenal, rupture de pente, etc.) ;
r::ir thixotropie due à des vibrations induites par des séismes.
. Ces défonnations synsédimentaires sont limitées à un intervalle stratigraphique précis,
malS affleurant sur plusieurs centaines de mètres latéralement. Ces niveaux dissociés de la
fm du Ladinien sont également signalés en Ligurie [Lualdi, 1990] et en Vanoise [Jaillard,
1985]. Bourbon et al. [1975] signale une brècbift.cation syn-sédimentaire dans l'unité des
" dolomies noires" et il existe des cinérites au sein des" dolomies grises" en Briançonnais
interne [massifdes Rois Mages, Caby, 1964; Monte Bouliagna, Galh, 1968].
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Le caractère stratifonne de ces figures de défonnation synsédimentaire, leur large
répartition géographique et l'existence d'un niveau de cinérite associé plaident en faveur de
l'origine sismique de ces phénomènes [Seilacher, 1984, pugué, 1995, Shmuel & Amotz,
1995]. . '
Cette activité de la fin du Ladinien a été suivie par une importante crise tectonique au
Carnien. En effet, les sédiments camiens montrent également des glissements syn-
sédimentaires [massif de Clot la Cime, Mégard-Galli & Faure, 1988]. Ces auteurs ont
montré que ces glissements étaient induits par un basculement vers le NE des strates
dolomitiques, en relation avec une fracturation NE-SW en extension (orientation actuelle).
Ces mêmes nivealLx ont été trouvés au pic des Chalanches ("slumps", Pl. l, photo E et F) et
au col des Prés Fromage dans des séries à gypse datés du Carnien par les schistes à
Equisetum (nappe de Clot la Cime).
1-2) L'émersion du domaine briançonnais au Lias-Dogger
A) La karstification et les brèches continentales
Dans la région de Briançon, les poches karstiques ont été découvertes principalement
dans les dolomies du Trias moyen de la nappe de Champcella [Debelmas, 1953, Faure &
Mégard-Galli, 1988]. Il en existe également en Vanoise [Ellenberger, 1955, Jaillard, 1985],
en Ligurie [Bloch, 1963, Vanossi, 1965] et da-ns les Préalpes médianes [Baud & Masson,
1975, Baud et al., 1979, Hürlimann et al., 1996, Borel, 1997]. Ce karst est la conséquence
de l'émersion du domaine briançonnais au cours du rifting jurassique.
Quatre nouvelles poches ont été découvertes dans les calcaires liasiques de la nappe
de Peyre-Haute (figures 3 et 4, publication 2). Ces poches karstiques sont toujours situées
sur des failles nonnales post-sinémuriennes. Elles sont comblées par des galets de Lias et
scellées par les sédiments post-rifts du Dogger.
Les calcaires transgressifs du Bathonien supérieur reposent soit directement sur la
surface d'émsion, soit sur des brèvnes de natures et de couleurs variées dimcilement
datables. Ainsi, les brèches dolomitiques observées au sommet de la série ladino-camienne
des nappes de type Champcella peuvent oorrespondre roit à la tectonique camienne, soit à
l'émersion liasique [Faure, 1990, Jaillard, 1984].
Des fonnations brèchiques rouges ont été trouvées à la base stratigraphique des
dolmnies nmiennes de lana-ppe de PeyFe-Haute, en flanc inverse du synclinal des Ourgières
(Ourg). Ces sédiments montrent une stratification granocroissante après débasculement
(planche 2, photos nO A et B} identique aux remplissages de certains filons karstiques
[Faure, 1990]. Aucune confusion ne peut être faite avec les" fonnations rubéfiées" du Plio-
Quatemaire[Mercier, 1977], d'autant que le remplissage est furcémem antérieur au
plissement synclinal. Il s'agit du remplissage d'un réseau karstique jurassique traversant
l'épaisse semelle dolomitique de la nappe de Peyre-Haute.
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Copie figure 4, publication 2 B) Amplitude de la lacune
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Figure 2.4 : Plusieurs scénarios possibles pour expliquer la lacune sédimentaire des unités briançonnaises de
Haute Durance et Ubaye.
les dolomies du Norien ou les calcaires du Sinémurien (nappe de Peyre-Haute











-5 l-0 Q.l 0 0 .Q.l
-
'-' '-' ~ ~ ï:: ....~ Q.l ~ ~ Q;:l ~ ..t: '-' Qj ..t: 0- ct! '-' E::t ::t v V Q U0.. '81 1 Qj Qj E Q.llOOMa- ~ ~ ..t: .0t;5 t;5 ctI 8 EQ.l Q.l ..t: ..t: ..t: 0




- Norif!!!_f.!!.T!!.!illa/----.--- e-------...! ----- .--.---
200Ma - 1
Camien il L
- --------.-- -._-- --------- - ..&.11~--- ---._-
_ Allisien mo:tf!!! l ~______ _ .~.....I-....~
La lacune stratigraphique résulte à la fois du non-dépôt des sédiments et de leur
érosion. L'intervalle de temps' qu'elle représente varie sui~ant le type de nappe, car l'érosion
affecte parfois profondément les séries, pouvant atteindre suivant les cas (fig. 2.4) :
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les formations du Carnien ou du sommet du Ladinien (nappe de Clot la Cime,
nappe de Champcella) ;
les quartzites du Scythien ou les calcaires de l'Anisien (nappe de Roche Charnière
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En l'absence d'enregistrement sédimentaire, on se pose donc les questions suivantes:
L'étude est basée sur l'identification en lame mince de la succession chronologique des
marqueurs diagénétiques. La succession est établie d'après les principes de superposition et
de recoupement des figures observées au microscope (Planche 3, photos A à H). Les
altérations diagénétiques observées résultent des "phases" de cimentation, de changements
minéralogiques, de préservation ou d'apparition de porosité qui ont affecté la roche
sédimentaire entre le moment où les sédiments qui la constituent se sont déposés et celui, où
cette roche arrive à l'air libre après une période d'enfouissement plus ou moins longue.
Certaines "phases" ont pu être occultées par une dissolution des figures ou une
recristallisation tardive, et l'intégralité de l'évolution n'est dans ce cas pas préservée.
Dans certain cas, l'absence d'enregistrement sédimentaire pour cause de non-dépôt ou
d'érosion aérienne ou sous-marine peut être en partie compensée par l'analyse de l'empreinte
diagénétique sur les sédiments sous-jacents.
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C) L'enregistrement diagénétique :
un complément à l'enregistrement sédimentaire
Sédimentation et mobilité tectonique du Briançonnais au Mésozoïque
Aucun sédiment plus jeune que le Sinémurien n'existe sous les dépôts du Bathonien
supérieur dans la région de Briançon [Tricart et al., 1988]. Sur l'aire de Peyre-Haute, il est
probable que l'émersion soit intervenue dès le Lias inférieur, peu après le dépôt du
Sinémurien d'après l'analyse diagénétique présentée ci-dessous (§ C).
La lacune d'érosion et de non dépôt est principalement due à l'émersion engendrée par
le soulèvement syn-rifting du domaine briançonnais au Jurassique inférieur à moyen.
Cependant dans certains cas (ex. Combrémont, fig. 2.4), elle peut avoir été accentuée par
l'érosion sous-marine postérieure (au Callovo-Oxfordien, au Crétacé inférieur et au Crétacé
supérieur [Bourbon, 1980]), (voir § II).
Le "log diagénétique" [Durlet et al., 1992] est la représentation graphique de la
chronologie relative des phases d'altérations diagénétique observées. Chaque phase est
représentée par un logo et la juxtaposition verticale de ceux-ci permet de reconstituer
visuellement l'histoire diagénétique de la roche étudiée (figure 5, publication 2). On peut
ainsi comparer 1'histoire diagénétique de deux échantillons et établir des corrélations.
Cette méthode a été appliquée à la surface d'émersion de la nappe de Peyre-Haute
[publication 2]. Cette nappe provient d'un domaine qui a subi un basculement avant et
pendant l'émersion synrift. Les dépôts liasiques ont été conservés dans la partie occidentale
alors que l'érosion a atteint les dolomies du Norien dans la partie orientale (fig. 2.5). Lors de
l'ennoiement post-rift, c'est la partie orientale qui reçoit les premiers sédiments transgressifs
[Bathonien supérieur, Mercier, 1977] tandis que la partie occidentale est dépourvue de dépôt
néritique du Dogger.
- quand a eu lieu le basculement par rapport à la fracturation et à l'émersion?
- quelle était la paléogéographie de l'aire de Peyre-Haute lors du réennoiement au Dogger?
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Comblement des karsts par des sédiments marins, fonctionnement de faille (Moulièr((,
figure 9, publication 2) .
Calcaires à entroques Calcaires grio-srm:II:Ii:IID:=~="I~~~
Bathonien supérieur
Callovo-oxfordien
Dépôt de sédiments pélagiques sur un relief structuré par pne nouvelle phase de distension
. .
(4) le dépôt des premiers sédiments dogger dans la partie orientale
correspondrait aux derniers remplissages karstiques de la partie
occidentale de la nappe. Le réennoiement est donc diachrone.
(2) une dissolution karstique toujours guidée par des fissures (Planche 3,
photo A) comme pour les poches karstiques de grande taille. La
fracturation a donc précédé au moins en partie l'émersion.
(3) un remplissage de Terra rossa typique des karsts ; il contient une
proportion non négligeable de quartz subautomorphes pouvant prûvenir de
série volcanique, bien que connue uniquement à plusieurs centaines de
kilomètres en Ligurie (Planche 3, photo A).
(1) des indices d'émersion précoce avec des traces de racines (Planche 3,
photo C) dans des sédiments meubles du Lias inférieur (Sinémurien,
[Tricart et al., 1988]). L'émersion a donc eu lieu peu après le dépôt de ces
sédiments.
Les emegistrements diagénétiques des deux échantillons prélevés au niveau de la
surface d'érosiûn synrift dans les parties occidentale et orientale de la nappe de Peyre-Haute
ont été comparés (figure 5, publication 2). On observe:
- y a-t-il correspondance entre le remplissage des karsts à l'ouest et sédimentation
transgressive bathonienne à l'est?
(5) plusieurs émersions interviennent lors du réennoiement et reflètent peut-
être des fluctuations d'origine eustatique [Haq et al., 1987].
Erosion continentale avec karstification des calcaires liasiques
soml ~~~~~~~l!t~~.~~~~~==~~~~IcC.~'K~==
Les phénomènes de karstification s'expriment dans les deux parties de la nappe, mais
sont décalés dans le temps, car l'émersion et le réennoiement sont plus précoces dans la
partie orientale (fig. 2.5).
Post-Sinémurien anté-Bathonien supérieur
Hettangien-Sinémurien
Subsidence généralisée au Lias inférieur (calcaires de plate-forme) engendrée par le basculement
des couches triasiques (Norien).
Figure 2.5 : Reconstitution paléogéographique de la nappe de Peyre-Haute, d'après [Claudel, 1995].
w ~~§~~=====~~\ E~ , km
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1-3) La transgression du Dogger-Malm
Les séries stratigraphiques des différentes nappes briançonnaises (fig. 2.6)
correspondent à des aires de sédimentation distinctes lors de la transgression marine du
Bathonien supérieur.
La transgression se fait progressivement avec à la base du charbon (St Ours) et des
conglomérats. Le milieu devient ensuite marin avec le dépôt de faciès marneux parfois épais
(aire du Chatelet) et des faciès récifaux ou bioclastiques à la bordure de domaine encore
émergé (bordure ouest de l'aire de Champcella). L'approfondissement se marque par le
dépôts de calcaires micritiques sur la plupart des aires de sédimentation.
Cette "trilogie bathooienne" n'apparaît pas uniformément sur l'ensemble du domaine
briançonnais, les premières fonnations peuvent manquer [Mercier, 1977].
La transgression de l'aire de Peyre-Haute est diachrone avec des faciès calcaires plus
épais {Granges, Peyrolles) à la bordure interne de la nappe, et plus minces (Parei, Vars)
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La reprise de l'activité tectonique est marquée par des condensations et des érosions
probablement liés à des basculements de blocs (Scie) et par la présence de brèches en pied
d'escarpement (Tête Noire, Condamine, La Barge).
COUVERTURE DE LA ZONE HOUILLERE
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Figure 2.6 : Variation de faciès et d'épaisseur du Dogge! au sein des uni~és br.ianç~~ais~s
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1-4) Analyse de la subsidence: deux domaines briançonnais distincts au
Jurassique inférieur (et peut-être au Trias supérieur)
Les auteurs antérieurs regroupaient les infonnations provenant de plusieurs nappes
briançonnaises en une seule série stratigraphique. Ils représentaient donc le comportement
de la totalité du domaine briançonnais par une seule courbe de subsidence [Rudkiewicz,
198.&]. J'ai choisi au contraire d'analyser séparément les nappes de type Champcella et celles
de type Peyre-Haute définies dans la partie 3, puisque leur enregistrement sédimentaire est
certe complémentaire, mais strictement distinct. L'érosion est moins importante sur l'aire de
Peyre-Haute (fig. 2.4, cas 1 et 2) que sur celle du Chatelet (fig. 2.4, cas 3 ou 4) ou de
Champcella (fig. 2.4, cas 5).
r:r Pour la nappe de Peyre-Haute, une seule courbe a été réalisée, car la séquence de
dépôt est plus complète et mieux contrainte.
r:r Pour les autres nappes, une infinité de courbes peut être tracée en fonction des
hypothèses de non-dépôt ou d'érosion des séries manquantes (fig. 2.4 et 2.7).
Les courbes de subsidence ont été réalisées grâce au programme de décompaction et
backstripping EASYSUB (Uriate & Schegg, Université de Genève) avec l'aide de Gilles Borel
(UNIL Lausanne, [Borel 1995-1997]). La méthode est détaillée dans Loup [1992] et
Rudkiewicz {198.&}. Les paramètres introduit dans ce programme EASYSUB sont les
suivants: la lithologie, l'âge des sédiments, l'épaisseur compactée (actuelle), la
paléobathymétrieset les variations eustatiques.
(1) Lithologie:
Le programme utilise les valeurs du tableau ci-dessous [Dykstra, 1984] pour effectuer
les calculs de décompaction en fonction du type de lithologie :
POROSITÉ (%) COEFFICIENT (km-l) DENSITÉ DE GRAIN
Il 45 0.54 2.71
49 0.27 2.65






siltite 56 0.39 2.68
# • ---------;:I\------------------l
Sawyer et al. , 1982; Sclater & Christie, 1980; Schmoker & Halley, 1982
(2) Age des sédiments:
Les séries sont plus ou moins bien calées dans le temps selon la précision des faunes
rencontrées. Les datations du Trias sont reprises de Mégard-Galli [19721 du Lias de Tricart et
al. [1.988], du Dogger de Mercier [1977] et du Malm à l'Eocène de Bourbon [1980]. Ces
datatlons ont ·été complétées par mes propres données de terrain.
(3) Epaisseur compactée :
L'épaisseur des différentes unités lithologiques est une moyenne des épaisseurs de série
rencontrée dans chaque type de nappes. Les épaisseurs de séries manquantes du fait de
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l'érosion aérienne ou sous-marine sont difficiles à estimer, c'est pourquoi j'ai envisagé
plusieurs hypothèses. La défonnation tectonique des roches engendre également une
réduction des épaisseurs de série, mais elle peut être négligée dans les faciès calcaires et
dolomitiques compétents, a;u contraire des sé4imentSI marneu.x post-jurassiques dont le.s
épaisseurs ont été estimées de façon arbitraire.
(4) Paléobathymétrie :
La paléobathymétrie doit être donnée pour la base et le sommet de chaque intervalle.
Une valeur minimum et maximum est prise en compte par le programme pour évaluer les
barres d'erreurs. Ce paramètre est détenniné avec précision pour les dépôts néritiques,
parfois même au mètre près lorsque ce sont des dépôts émersifs. Il peut être négatif, puisque
la karstification affecte les calcaires dolomitiques du Trias moyen sur au moins 300m de
profondeur [Sourelioo, Debelmas, 1953, Faure, 1990}, ce qui montre que l'altitude du
domaine briançonnais au moment de l'émersion était au moins du même ordre de grandeur.
Pour les épaisseurs de tranche d'eau moy~nnes,des estimations sont fournies par les faunes
de crinoïdes [Roux et al., 1988]. Pour les tranches d'eau supérieures au kilomètre,
l'incertitude sur ce paramètre est très forte, j'ai utilisé les mêmes estimations que
Rudkiewick [1988].
(5) Variations eustatiques:
Le programme prend en compte ce paramètre de façon automatique, car il contient un
fIChier de référence· des variations eustatiques globales [Haq el al., 1987} depuis le Trias.
Un certain nombre de ces paramètres doivent être estimés à cause de la présence d'une
lacune sédimentaire,en particulier l'âge du début de l'érosion et l'épaisseur de la série
érodée.
Pour la nappe de Peyre-Haute, l'émersion est datée du Lias inférieur (§ 1-2). Pour les
autres nappes, les sédiments les plus jeunes trouvés sous la discordance sont datés du
Camien. J'ai donc envisagé deux dates d'émersion possibles: au Camien (fig. 2.4, cas 3 ;
fig. 2.7, hypothèse 1) ou bien au S-inémurien supérieur comme pour la nappe de Peyre-Haute
(fig. 2.4, cas 4; fig. 2.7, hypothèse 2). Bien que n'ayant pas été retenue par les auteurs
-antérieurs, l'hypothèse lest (}lausible (voir discussion, publication 2). En effet, dans
beaucoup d'unités briançonnaises, la surface d'émersion repose sur le Carnien et elle est
jalonnées de brèches <~ post-ladiniennes» [Gidon, 1962} dont l'âge et l'origine restent
incertains.
En se basant sur les deux hypothèses précédentes, l'épaisseur ·de série érodée est nulle
dans l'hypothèse 1, et elle comprend l'ensemble des couches du Trias supérieur et du Lias
inférieur dans l'hypothèse 2,c'est à ooeprèsde 500m par -comparaison -avec la série de la
nappe de Peyre-Haute. Le choix de l'une ou l'autre option a donc une influence
déterminante sur la forme de la courbe -de subs-idence, -en ~mposant une surrection
supplémentaire importante dans le second cas.
Les valeurs- bathymétriques estimées- pour -ces sériesérOOées- sont nécessairement
hypothétiques. Ainsi, les options prises quant à l'épaisseur de série érodée et à l'estimation
de la paléobathymétrie secombine-nt pour produire :un tracé très v-ariabledes- -courbes de
subsidence, dont je ne présente que deux cas de figure (hypothèses 2 et 3 sur la figure 2.7).
Le programme corrige les effets de la compaction [Dykstra, 1987], de la bathymétrie
et -des variatio-ns-eus-tatiques- [Haq et al. , 19-&7} et présente le r-és-ul-tat sous la forme d'une
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Sédimentation et mobilité tectonique du Briançonnais au Mésozoïque Champcella s.l. (cas 4)
Peyre-Haute (cas 1) Hypothèse 2
Stratigraphie Lithologie Epaisseur Age sommet Age base Erosion Bathy.Max. Bathy. Min.
Stratigraphie Lithologie Epaisseur Age sommet Age base Erosion Bathy.Max. Bathy.Min. (m) (Ma) (Ma) (m) (m) (m)
(m) (Ma) (Ma) (m) (m) (m) Flysch (Eocène) 3 85 30 38 0 1400 700
Flyschs noirs(Eocène) 3 85 30 38 0 1400 700 Grés de base (Eocène) 7, 15 38 40 0 1300 500
Grès de base (Eocène) 7 15 38 40 0 1300 500 3 160 40 80 0 1250 400
3 160 40 80 0 1250 400 3 20 80 83 0 1200 250
3 20 80 83 0 1200 250 Caleshistes 3 20 83 88 0 1350 350
Caleschistes 3 20 83 88 0 1350 350 Mames (Turonien sup.) 3 10 88 90 0 2000 750
Mames (Turonien sup.) 3 10 88 90 0 2000 780 Hard-ground 0,5 90 96 0 1900 1000
HG 0,5 90 96 0 1900 1000 Mames rouges (Aptien-Albien) 3 1 96 110 0 1650 950
Mames rouges (Aptien-Albien) 3 1 96 110 0 1650 950 Hard-ground 0,5 110 133 0 1550 900
HG 0,5 110 133 0 1550 900 Cale. massifs (Tithonien-Berriasien) 1 30 133 148 0 1500 850
Cale. massifs (Tithonien.Berriasien) 30 133 148 0 1500 850 Cale. noduleux (Cal1ovo-Oxfordien) 1 10 148 156 0 1400 600
Cale. noduleux (Call-oxfordien) 10 148 156 0 1400 600 Caleaire massif (Bathonien sup.) 1 15 156 158 0 200 80
Lumachelle (Bathonien sup.) 20 156 161 0 100 0 Mames (Bathonien sup) 3 10 158 161 0 100 30
Lacune (karst) 0 161 191 0 0 0 Hiatus (Aalénien-Bajocien) 0 161 175 0 0 0
Calcaire à silex (Sinémurien) 1 40 191 200 0 200 100 Hiatus (Toarcien) 0 175 184 0 0 0
Calcaires (Hettangien) 1 60 200 203 0 200 100 Hiatus (Pliensbachien) 0 184 191 0 0 0
Lumachelle (Rhétien) 3 55 203 210 0 30 0 Hiatus (Sinémurien) 20 191 200 20 0 0
Dolo. blondes (Norien) 5 300 210 220 0 20 0 Hiatus (Hettangien) 30 200 203 30 70 0
Evaporites (Camien) 6 10 220 230 0 0 0 Hiatus (Rhétien) 3 40 203 208 40 50 0
Hiatus (Norien) 5 150 208 220 150 10 0
Camien 5 150 220 230 130 10 0
Champcella s.L (cas 3) Ladinien 5 350 230 235 0 30 0
Hypothèse 1 Anisien 1 150 235 240 0 30 0
Stratigraphie Lithologie Epaisseur Age sommet Age base Erosion Bathy.Max. Bathy. Min. Scythien sup. 6 0 240 245 0 0 0
(m) (Ma) (Ma) (m) (m) (m) Quartzites (Scythien inf) 2 300 245 250 0 0 0
Flysch (Eocène) 3 85 30 38 0 1400 700
Grés de base (Eocène) 7 15 38 40 0 1300 500
3 160 40 80 0 1250 400 Champcella s.l. (cas 4)
3 20 80 83 0 1200 250 Hypothèse 3
Calcshistes 3 20 83 88 0 1350 350 Stratigraphie Lithologie Epaisseur Age sommet Age base Erosion Bathy.Max. Bathy. Min.
Mames (Turonien sup.) 3 10 88 90 0 2000 750 (m) (Ma) (Ma) (m) (m) (m)
Hard-ground 0,5 90 96 0 1900 1000 Flysch (Eocène) 3 85 30 38 0 1400 700
Mames rouges (Aptien-Albien) 3 1 96 !l0 0 1650 950 Grés de base (Eocène) 7 15 38 ~o 0 1300 500
Hard-ground 0,5 110 133 0 1550 900 3 160 40 80 0 1250 400
Cale. massifs (Tithonien-Berriasien) 1 30 133 148 0 1500 850 3 20 80 83 0 1200 250
Cale. noduleux (Callovo-Oxfordien) 1 10 148 156 0 1400 600 Caleshistes 3 20 83 88 0 1350 350
Calcaire massif (Bathonien sup.) 1 15 156 158 0 200 80 Mames (Turonien sup.) 3 10 88 90 0 2000 750
Mames (Bathonien sup) 3 10 158 161 0 100 30 Hard-ground 0,5 90 96 0 1900 1000
Hiatus (AaL-Bajocien) 0 161 175 0 0 0 Mames rouges (Aptien-Albien) 3 1 96 110 0 1650 950
Hiatus (Toarcien) 0 175 184 0 0 0 Hard-ground 0,5 110 133 0 1550 900
Hiatus (Pliensbachien) 0 184 191 0 0 0 Cale. massifs (Tithonien.-Berriasien 1 30 133 1~8 0 1500 850
Hiatus (Sinémurien) 1 0 191 200 0 0 0 Cale. nodulelLx (Callovo-Oxfordien) 1 10 148 156 0 1400 600
Hiatus (Hettangien) 1 0 200 203 0 0 0 Calcaire massif (Bathonien sup.) 1 15 156 158 0 200 80
Hiatus (Rhétien) 3 0 203 208 0 0 0 Mames (Bath. sup) 3 10 158 161 0 100 30
Hiatus (Norien) 5 0 208 220 0 0 0 Hiatus (Aalénien-Bajocien) 0 161 175 0 0 0
Camien 5 10 220 230 0 10 0 Hiatus (Toarcien) 0 175 184 0 0 0
Ladinien 5 350 230 235 0 30 0 Hiatus (Pliensbachien) 0 184 191 0 0 0
Anisien 150 235 240 0 30 0 Hiatus (Sinémurien) 1 20 191 200 20 200 0
Hiatus (Hettangien) 1 30 200 203 30 200 50
Hiatus (Rhétien) 3 40 203 208 40 30 0
Hiatus (Norien) 5 150 208 220 150 JO 0
Carnien 5 150 220 230 130 10 0
Ladinien 5 350 230 235 0 30 0
Anisien 1 150 235 240 0 30 0
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L'allure des courbes de subsidence obtenues pour les nappes de Peyre-Haute et
Champcella s.l. est comparable et montre trois ruptures de pente: au Trias supérieur; au
Lias basal; au passage Dogger-Malm. Celles-ci correspondent à trois changements
tectoniques d'ordre géodynamique enregistrés sur l'ensemble de la marge téthysienne
[Rudkiewick, 1988, Mosar et al., 1996, Borel, 1997]. Elles correspondent en effet:
(1) une décélération de la subsidence avec une fonne concave;
(2) une accélération de la subsidence avec une forme convexe;
(3) une subsidence constante si le tracé est linéaire.
à l'événement camien, durant lequel la subsidence est importante et anormalement
élevée pour une plate-forme stable (environ 4crnJan) ;
Chaque rupture de pente est susceptible de marquer un événement tectonique.
La subsidence négative à partir du Sinémurien correspond à l'émersion et à l'érosion
continentale. Celle-ci peut s'expliquer par un modèle de surrection d'épaulement au cours du
rifting, qui prédit une ablation de plus d'un kilomètre de série [Favre & Stampfli, 1992, Faure,
1992]. Cependant, les arguments de terrain sont insuffisants pour affirmer qu'une telle
épaisseur de sédiment triasique et liasique existait (avant érosion) sur les domaines
briançonnais autres que sur celui de Peyre-Haute.
La pente anormalement forte de la courbe à partir du Callovien-Oxfordien correspond
plus à un événement d'origine tectonique qu'à une subsidence thermique. La courbe
exprimerait d'une part la subsidence thermique due à l'ouverture de la Téthys ligure et d'autre
part un événement extensif imputable à un autre rifting. Cette nouvelle phase d'extension est
clairement identifiée sur le terrain (voir § II et publications 1 et 2).
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à l'événement callovo-oxfordien, marqué par une brusque augmentation de la
subsidence.
à la phase de rifting hettangienne, avec une accentuation de la subsidence;
Pour aller plus loin dans l'interprétation des courbes de subsidence tectonique, il
faudrait les comparer avec différents modèles d'extension lithosphérique. Ces modèles
traduisent l'enfouissement du socle au cours du temps en fonction de paramètres préétablis
{rhéologie, flux thermique... ), Les paramètres importants sont ceux qui régissent la structure
thermo-mécanique de la lithosphère. Ce sont principalement les mécanismes d'extension
(rifting passif 00 actif) qui nous concernent bien que des mouvements cisaiUants et des
mécanismes purement isostatiques aient probablement joué un rôle non négligeable [Van der
Beek, 1995}. Le modèle général d'extension homogène de Mc Kenzie [1978] est le plus
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courbe appelée courbe de subsidence totale. Cette courbe représente la somme de tous les
mouvements verticaux à un temps donné ou encore, l'histoire d'enfouissement d'un niveau
repère considéré [Loup, 1992]. Ensuite, il construit des co,urbes de subsidence tectonique en
enlevant la subsidence liée à'la charge des sédiments et de l'eau des courbes de subsidence
totale (= backstripping ou "délestage" en français). Ces courbes dites "tectoniques"
permettent d'identifier les mouvements propres du soubassement du bassin lié aux
mécanismes de fonnation de celui-ci. C'est donc cette courbe tectonique, qui nous intéresse
pour rechercher les épisodes d'extension crustale. La courbure du tracé de la subsidence
tectonique caractérise trois cas:
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largement admis et présente l'avantage d'une formulation mathéma~ique sim'p~e qui autorise
l'établissement de courbes théoriques en fonction du taux d'extensIOn et utIlIse un nombre
réduit de paramètres à considérer. D'autres modèles complexes [Wemicke, 1985, Gibbs, 1987
etc... ] et variantes du modèle Mc Kenzie peuvent pennettre d'expliquer les anomalie-s de
subsidence constatées dans certains bassins sédimentaires. Cependant, il n'existe pas de
solution unique qui pennette d'approcher la subsidence tectonique réelle. .
Dans le cadre alpin, les modèles dérivés de Mc Kenzie [1978] sont les plus faCIles à
mettre en œuvre du fait -du manque de contrainte sur les paramètres lithosphériques [Loup,
1992]. Rudkiewicz [1988] utilisait le modèle d'extension non-uniforme de Royden & Keen
[1980], qui pennet les inversions de subsidence et envisageait ~ modèle pr~nant en,com~
des phases d'extension multi~les.. En eff~t, les courbes de su~slden~e tectomques pres~ntee.s
sont caractérisées -par une msto-H'e mamfestementpolyphasée ~v-û-lr -§-. II!) et necesSlt~ralt
l'emploi d'un modèle capable de prendre en compte une succeSSIOn de nftmgs non coaXIaux
{ex.: modèle d'amincissement hétérogène conservatif simulant un modèle de boooinage ~ la
lithosphère d'après une modélisation analogique quadricouche à moyen couplage [Besher,
1990 Brunet, 1997}. L'enveloppe générale de la stlbsidence est le résultat du e-wmll de ces
évén~ments successifs ou superposés. Cela a en outre pour conséquence qu'il est impossible
d'-obtenir les taux d'extens-ion respectifs des riftings successifs co-rres-po-ndantaux
accélérations de subsidence enregistrées sur les courbes de subsidence obtenues pour le
do-maine brianço-nBais.
Cette démarche de modélisation serait donc difficile à mettre en œuvre, mais on peut
constater -qu'une -analyse qualitative des -eo-urbes de subsidence suffit -à démontrer que
l'histoire tectonique du domaine briançonnais est polyphasée et qu'il existe deux domai~es
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ll) TECTONIQUE SYN-SÉDIMENTAIRE AU MÉSozoïQUE
Dans la région étudiée, les auteurs précédents avaient mis l'accent sur les
1
défonnations liées au rifting téthysien [Debe1mas & Lemoine, 1957, Delorme & Richez,
1984, Mercier, 1977, Faure, 1990] ; la structuration alpine ayant inversé les limites des aires
paléogéographiques- héritées de ce rifting [Lemoine et al., 1986, Tricart et al., 19&8}.
Cependant, le domaine briançonnais est resté mobile bien après la fin du rifting: au
eaUo-vien-Oxfordien [Bourbon, 1980]; au Crétacé inférieur et supérieur [Bourbon, 1980,
Chaulieu, 1992]. Cette mobilité est surprenante car la marge n'était à ces époques plus
soumise à l'extension intra-continentale téthysienne. Pour caractériser ces défonnations
«post-rifts », j'ai utilisé les marqueurs de déformation fossilisés par la sédimentation
mésozoïque.
ll-l) Marqueurs d'instabilité
Les indices de mobilités contenus dans la sédimentation mésozoïque peuvent être
d'ordre s-tratigraphique ou tectonique. Ce sont :
des variations brutales d'épaisseur de sédiment;
des discordances angulaires marquant des basculements de blocs;
des failles scellées;
des accumulations brèchiques d'origine littorale ou liées à des écroulements sous-
manns;
des diaclases et des filons à remplissage sédimentaire associés ou non à une faille;
des indicateurs de morphologie accidentée (surface d'érosion, hard-ground, etc.).
Les structures mésozoïques plus ou moins inversées ou seulement déformées ont été
transportées au sein des nappes briançonnaises et doivent être restaurées en annulant la
déformation compressive (§ II-2).
Les filons sédimentaires permettent en principe de retrouver les directions d'extensions
originelles [Faure, 1990]. Une discussion sur leur interprétation et une synthèse des résultats
par intervalle chronostratigraphique fera l'objet du § II-3.
Toutes les fractures et les brèches développées en milieu marin sont susceptibles d'être
datées grâce aux déterminations mi-cropaléontologiques. J'ai effectué une partie de celles-ci
en collaboration avec Michè.le Caron (Fribourg), Marie-Caroline Blanc-Alétru et Annie
Arnaud-Vanneau (Grenoble) pour les fillarninifères du Crétacé supérieur, Eric Blanc
(Cambridge) pour les Calpionnelles du Jurassique au Crétacé inférieur, Michel Septfontaine
{Lausanne) pour les foraminifères benthiques du Dogger et Joan Bucur (Roumanie) pour les
algues triasiques. Un tableau rappelant les principaux éléments de datation des séries
briançonnais-es [d'après Bourbon, 1980] est donné en annexe {Annexe 2).
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o Stratification du Jurassique moyen
'" Stratification du Trias supérieur
J. Paléofaille
Reconstitution anté-Dogger
(débasculement autour d'un axe N150)
%---'-~
La surface de la faille montre des placages
de brèches sédimentaires recouverts par des
calcaires en plaquettes du Bathonien.
L'orientation de la surface de la faille
varie de N135 à N 180, le plan moyen est subparallèle
à l'axe du pli N150 de la nappe de Peyre-Haute.
11-2) Failles syn-sédimentaires
Les grandes unités structurales de la zone brianççnnaise correspondent à d'anciens
blocs basculés de largeur l'hm-kilométrique comparables à ceux visibles sur les marges
actuelles [Lemoine, 1984]. Les limites des ces blocs ont été inversées lors des phases de
compression alpine et sont censées correspondre au,'{ limites des nappes actuelles
[Graciansky et al., 1988]. Elles ont donc totalement perdu leur géométrie initiale. En
revanche, il existe des fallles plus ou moins préservées de la déformation alpine, qui ont des
rejets plus modestes (hectométriques à centimétriques). Ces structures mésozoïques plus ou
moins déformées ont été transportées au sein des nappes briançonnaises et peuvent être
restaurées en annulant la défonnation compressive.
A) Exemples de failles normales mésozo'iques
Sous /a crête des Crousas (Crous),
La figure 2.8 montre un escarpement retourné dans le flanc inverse du synclinal des
Ourgières (Ourg) (nappe de Peyre-Haute). Malgré la rigidité des dolomies noriennes, le
flanc inverse du synclinal est plissé. L'escarpement est recouvert de brèches et scellé par les
couches du Dogger. Il est interprété comme lié à une faille normale jurassique de faible
rejet, contemporaine du rifting téthysien, puisqu'elle est anté-Dogger.
Massifde Tête Noire (TN),
Figure 2.8 : Reconstitution de la faille jurassique défonnée dans le flanc inverse du synclinal des Ourgières,
partie orientale de la nappe de Peyre-Haute (crête des Crousas (Crous».
Lac des Béraudes (C/arée),
Deux coupes ont été levées à 300m d'intervalle dans la même unité tectonique
(couverture de la Zone Houillère). La forte différence d'épaisseur indique l'existence d'une
faille nonnale entre la série réduite et la série épaisse recevant les produits de l'érosion de
l'escarpement de faille (fig. 2.9). Barféty [1%7} et Brosse [1982] signalent d'autres
phénomènes analogues dans le même secteur.
Les brèches déposées dans le compartiment affaissé (fig. 2.9, coupe 2) et les filons et
hard-grounds trouvés au S()mmet de l'escarpement (fig. 2.9, coupe 1) datent le début du
fonctionnement de la faille du Jurassique moyen. En effet, les calcaires transgressifs du
Bathonien SQnt micro-brèchiques. L'activité est maximum au Callovo-Oxfordien avec des
filons à remplissage pélagique du Jurassique supérieur et des brèches olistolitiques. Elle se
termine avec le dépôt des black shales oxfordiens [Brosse, 1982], mais la morphologie
perdure au Crétacé inférieur puisque le compartiment soulevé reçoit une sédimentation
lacunaire caractéristique .des zones hautes (hard-ground) {Bourbon, 19&0] et le
compartiment affaissé reçoit une sédimentation de graben (calcaires à zones siliceuses du
Néocomien). L'instabilité reprend au Turonien supérieur, car la base des marnes du
Sénonien est brèchique dans les deux coupes. La direction des filons et le basculement de la
stratification du Trias mo-yen suggère une direction N125 (actuelle) pour cette faille
jurassique actuellement cachée.
Dans le prolongement nord du massif de Tête Noire, toujours au sein de l'unité de
couverture de la Zone Houillère, une autre faille sépare deux séries mésozoïques très
différentes au lac des Béraudes (fig. 2.10A), [Lemoine, 1994]. Le compartiment surélevé












"/. 7 ~s0 Calcschistes du Crétacé supérieur
Js DO Calcaires pélagiques du Jurassique sup.
Jml_l_1 Calcaires et marnes du Jurassique moyen







wMarnes brèchique à petits clastes de dolomies et
gros foraminifères planctoniques très déformés
daté du Santonien-Campanien (Globotruncanita
stuartiformis. )
Brèche à matrice micritique contenant
des Calpionnelles (Remaniella feras ini),
des radioles et plaques d'oursins
datée du Jurassique supérieur-Berriasien.








"Microbrèche cendrée" du Jurassique moyen
~""""~..L-~+-~ D : discordance" post-rift"
BER6 Dolomies du Trias moyen
E
A Coupe du Lac des Béraudes (rive droite) [d'après Lemoine et al., 1994].
Coupe du Lac des Béraudes ( rive gauche).
PC : schistes et grés du Permo-Carbonifère ; Ti : quartzites du Trias inférieur ;Tm : calcaires
et dolomies du Trias moyen; D : discordance; Jm : calcaires du Jurassique moyen;
Br: Brèche d'écroulements sous-marins; Cs : calcschistes du Crétacé supérieur.
Figure 2.10 :
Faille jurassique du lac des Béraudes et datation des brèches de pied d'escarpement.
B
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Olistololites (dolo. blanches)
Brèche à matrice foncée et
éléments de quantites, de
dolomies noires et oxydés




Schistes noirs (black sha/es.
"TeTTl!s Noires" oxfordielmes)
Brèche sombre à matrice verte






Calcaires à zones siliceuses (Néocomien)
Dolomies blanches (Ladinien terminal)
Dolomies microbrèchiques
Brèche à matrice siliceuse et clastes de
dolQmies noires et interlits rosés.
Calcaires htés DUcrobrèchiques
à crinoïdes (granoclassement)
Calcaires rnicrobrèchiques â zone
siliceuse blanche
Calcaires bioclastiques à crinoïde et
nérinées (Bathonien)
Microbrèche de couleur grise













'~I~ avec bancs plus calcairest (Ticinelles et radiolaires, Albien)
Argilites rouges et vertes
\. .:: ~ _ _ _ _ contenant beaucoup de quartz
- -0 D ~ détritiques


















































Marnes brèchiques à la base
H r - n





Mesures des filons sédimentaires (Fs Js) de la coupe 1






La direction moyenne des filons et le basculement SW de 1
la stratification indique une direction N125 (direction actuelle) \
pour cette faille hypothétique. 1
40
Coupe 1:
La série jurassique est ultra-réduite (quelques mètres
d'épaisseur seulement). Des filons affectent le sommet des
dolomies profondément érodées du Trias moyen. Ce sont
des filons à remplissage pélagique du Jurassique supérieur
scellés par un hard-ground.
Un épisode de brèches s'intercale entre deux hard-grounds
avant le dépôt des marnes du Crétacé supérieur (Turonien)
brèchiques à la base.
C'est une série typique de bloc surélevé.
Coupe 2 :
Au sommet des dolomies blanches du Ladinien, se déposent \
des calcaires bioclastiques à Polypiers du Bathonien. Ceux-ci sont 1
à la base d'une succession de faciès brèchiques à éléments de \
dolomies du Trias et calcaires du Dogger contenant parfois des \
olistolites de dolomie blanche. La matrice de cette brèche est datée \
du Jurassique supérieur [Barféty 1967]. Elle est séparée de pélites l
noires par une surface rubéfiée (hard-ground). Ce sont des black \, 5 m
shales de l'Oxfordien [Brosse 1982], qui contiennent également des
brèches à éléments siliceux du Trias inférieur à leur base. La série se
poursuit par des calcaires à silex et à crinoïdes datés du Crétacé
inférieur [Barféty 1967].Comme sur la coupe 1, on trouve des brèches
à la base des calcshistes du Turonien.
C'est une série épaisse de pied d'escarpement recevant des brèches
d'écroulement sous-marin à caractère proximal.
, b '/'t' tectonirnte du Briançonnais au MésozolqueSédimentatIOn et mo Ile ".
compartiment abaissé montre um~ série épai~se et brèchique. ~e n?u~elles d,atat.io.n~
permettent de préciser l'âge des breches de la nve gauche du lac, c est a dire de 1 achvlte
paroxysmale de la faille (fig. 2. lOB).
La base de la coupe montre un ou deux mètres de brèche à matrice de Jurassique
supérieur-Beriassien (Remaniella jerasini), directement surmontés par des marnes
brèchiques du Santonien-Campanien (Globotruncanita sp.). La faille fonctionne donc au
Jurassique supérieur et rejoue au Crétacé terminal. Ce fonctionnement est
vraisemblablement postérieur aux dépôts des faâès classiques de "microbrèche cendrée" du
Dogger, dont la répartition est uniforme à l'échelle régionale [Mercier, 1977]. La
discordance « post-rift » est recouverte par les produits d'érosion du compartiment soulevé
(écroulement du nez de bloc basculé). J'en déduis que la lacune importante de la série
réduite à l'ouest de la faille est essentiellement due à l'ablation du nez du compartiment
surélevé lors de l'activité de la faille au Jurassique supérieur-Berriasien, cette faille ayant
rejoué de façon importante au Santonien-Campanien.
On remarque également que la superposition des corps brèchiques d'âge Berriasien et
Santomen dans le compartiment affaissé (lacune de 60 Ma) implique une érosion de celui-ci
lors de la réactivation de la faille au Crétacé supérieur et donc peut-être une inversion de
subsidence à cette époque. Un rejeu en transtension 00 transpression pourrait expliquer une
telle inversion.
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La Main de Dieu
Figure 2.11 : Ancienne faille déformée à l'entrée des vallons Claus (A) ~t ~bscu: (B}, au sein ~e l~ nappe
du Chatelet (localisation sur la figure 2.21). La structur~n'est pas tout a fait cylmdnq4e du faIt dune
tectonique alpine polyphasée [poinçonnement en (A), phssement en (B)].
Tm: dolomies du Trias moyen complet (DB: niveau repère de dolomies ?lanches du Ladinien s~périeur) ; Ts. : dolomies
du Trias supérieur (Camien) : Jm : marnes épaisses et calcaires du Jurassique moyen; Js : calcaires du Jurassique
supérieur; Cs: calschistes du Crétacé supérieur.
Au Vallon Laugier (VLaug).
Un demi-graben de largeur kilométrique est visible en rive droite du torrent du Vallon
Laugier, sous la klippe du pic des Houerts. Il a été transporté au sein de la nappe du Chatelet
sans avoir été significativement déformé par la compression alpine. Ce bloc basculé a
fonctionné au CaUoVQ-(}xfordien et a été réactivé à l'Albien supérÏeW'et au Turonien
supérieur (voir discussion dans la publication 1 et au § II-3).
Dans le massifde la Font Sancte (Fon),
A l'entrée du vallon Claus (fig. 2.11A et 2.12), une faille inverse (ou décrochante) de
direction NW-SE se poursuit vers le SE et ressort dans le vallon Obscur (fig. 2.11B}. La
disposition géométrique des couches indique qu'elle se superpose à une ancienne faille
normale séparant deux aires de sédimentation au Camien-Dogger. La structure n'est pas tout
à fait cylindrique, si bien que l'inversion se fait soit par un mécanisme de poinçon (fig.
2.IIA}, soit de butoir {fig. 2.11 B}.
Chacun de ces vallons transverses à l'allongement des structures compressives est
fermé par une succession d'anticlinaux {fig. 2.I2) appuyés contre une faille
vraisemblablement ancienne (planche 4, photos A à C), car celle-ci décale les couches du
Jurassique supérieW' et la croûte constituée de nodules ferro-magnésiens du Crétacé
inférieur. J'en déduis que l'âge probable pour cette faille d'orientation actuelle N 140 est
Crétacé supérieur. Elle est visible dans la vallée de l'Ubayeaumveau des pics de la Font
Sancte (faille 3, fig. 2.13 et planche 4, photo C).
En dépliant la coupe du Vallon Claus, on reconstitue une faille listrique et son
anticlinal de compensation (roll-o-ver} transportés au sein la nappe du Chatelet et fortement
déformés lors de la phase de chevauchement vers le SW selon le scénario suivant (fig. 2.12).
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Reprise en rétrochevauchement de la faille
Figure 2.13 : Trois failles probablement crétacées transportées et déformées au sein de la nappe du Chatelet (rive droite de l'Ubaye)
Ti : quartzites du Trias inférieur; Tm: dolomies du Trias moyen (dB : niveau repère de dolomies blanches du Ladinien supérieur) ; Ts: brèches et
dolomies du Camien ; Jm: calcaires épais du Jurassique moyen; Js : calcaires du Jurassique supérieur; Cs : calcschistes du Crétacé supérieur;
Cs-E : calcschistes du Crétacé supérieur-Eocène indifférenciés.


















































la nappe du Chatelet;
B) Système de paléofailles de la vallée de la Haute-Ubaye : exemple d'inversion
structurale
la nappe de Marinet.
La coupe de la vallée de l'Ubaye montre le prolongement de ces failles nonnales
supposées crétacées (failles 1 à 3, fig. 2.13).
(4) Flexion synclinale de la nappe lors de la phase de rétrocharriage qui affecte l'ensemble
de la zone briançonnaise. Les failles crétacées peuvent également être légèrement
reprises en rétrochevauchement (voir détail fig. 2.13).
la klippe du pic des Houerts (équivalente à la nappe de Peyre-Haute) ;
(3) Fonctionnement en rampe de chevauchement de la faille crétacée au moment où celle-
ci atteint le point d'inflexion. L'anticlinal de compensation, jusqu'alors transporté
passivement, s'accentue pour fonner le train de plis qui fenne les vallons Claus,
Obscur et Font Sancte (planche 4, photos A et B).
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(1) Transport de la nappe du Chatelet sans défonnation significative de la faille. La
reconstitution géométrique impose une troncature de la base l'anticlinal de
compensation des Heuvières (Heu).
(2) Chevauchement hors-séquence et poinçonnement des couches jurassico-crétacées par
l'épaisse série du Trias moyen. Ce chevauchement serait initié à la faveur d'une
structure d'âge triasique et jurassique mise en évidence par une variation brutale
d'épaisseur des séries du Trias supérieur (Ts) et du Dogger (Jm).
La coupe de la Haute-Ubaye entre St Paul-sur-Ubaye et Maljasset a été décrite par
Gidon [1962} et plus récemment par Michard & Henry [1988} et Platt et al. [1989}. Ces
derniers auteurs proposent une reconstitution paléogéographique en considérant que cette
coupe comprend 7 nappes distinctes de par leur série stratigraphique, qui ont été fortement
déplacées les unes par rapport aux autres. Je propose une autre option en ramenant le
nombre de nappes à 3 (exception faite du Briançonnais interne) avec du haut vers le bas :
La nappe du Chatelet «s'enracine» au bord interne de la zone briançonnaise, à la
différence de Michard & Henry [l988} et la nappe du Marinet s'organise autour du cœur de
Penno-Trias de l'anticlinal du Marinet (fig. 2.14, voir aussi la coupe I-r, partie 3). Cette
dernière aurait été disséquée secondairement par les rétroécaillages (voir partie 3) en
plusieurs unités tectoniques. Elle présente des séries stratigraphiques très différentes au
niveau de l'anticlinal du Marinet et de part et d'autres. Je considère que celles-ci étaient
séparées par des failles nonnales, dont on retrouve de nombreux témoignages dans la
sédimentation :
La série de la Barge est une sene de bassin composée d'un Dogger détritique
(microbrèches et brèches de dolomies grises et jaunes) surmonté par des radiolarites du
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Malm, des calcaires du Néocomien et des calcschistes Crétacé supérieur à Eocène à passées
détritiques silicoclastiques.
La série de la Tête du Sanglier montre une discordance des calcschistes crétacés sur
les quartzites du Trias inférieur. Elle a donc subi une profonde érosion antérieure et/ou
contemporaine du Crétacé supérieur, qui présente des faciès gréseux à sa base [Gidon
1962]. ,
.Cette érosion montre que l'anticlinal du Sanglier était un horst au Crétacé et que le
synclmal de la Barge était un graben. Le fait que l'on retrouve les faciès gréseux du Crétacé
s~périeur dans la série de la Barge montre que ces deux séries étaient proche. Leur
différence d'épaisseur suggère l'existence d'une faille normale entre elles ayant fonctionné
à partir du Dogger et jusqu'au Crétacé supérieur. '
La série du Sommet Rouge est réduite, car elle correspond à un relief jurassico-
crétacé: au Malm (filons pélagiques et un paléoescarpement de faille au Pont Vouté,
planche 5, photo C) et au Crétacé inférieur (hard-ground). Ce relief a reçu une
sédimentation brèchique au Turonien inférieur [Gidon, 1962, p.6Û] et au Coniacien-
Santonien [Michard & Henry, 1988] et montre des filons pélagiques remplis au Turonien
moyen (détermination M. Caron), qui recoupent le sommet du Malm encroûté. Une brèche
du Turonien-Santonien a été trouvée, au sommet des calcaires noduleux du Malm en
placage mince sous une brèche plus jeune du (Campanien)-Maastrichtien (déterminations
M. Caron). Cette caractéristique est commune avec les affleurements de la brèche de la
Madeleine [Debelmas, 1961] et du lac des Béraudes (fig. 2.9B).
TI s'agit d'une paléopente vers l'ouest affectée par des érosions sous-marines
successives. Les brèches du Crétacé supérieur proviennent du horst de la Tête du Sanglier
situé plus à l'est.
La ~érie de la Grande Roche présente un Crétacé supérieur épais plissé en synclinal.
Cette séne de graben prolongeait à l'ouest du Sommet Rouge.
. La nappe du Marinet proviendrait donc d'un domaine paléogéographique unique, qui a
SUbI une forte structuration accompagnée de mouvements verticaux différentiels
ess~ntiellement au Crétacé. A ce titre, elle présente des affinités avec la nappe inférieure du
GUll. II est remarquable de constater que les axes des anticlinaux (anticlinal du Marinet
anticlinaux aval et amont du Gui!) correspondent toujours aux zones les plus profondément
érodées au Mésozoïque, et plus spécialement au Crétacé.
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11-3) Les filons sédimentaires: marqueurs d'extension
A) Généralités :
Les diaclases et les fentes remplies de sédiments (filons) sont utilisés en complément
des discordances angulaires et des failles syn-sédimentaires pour charactériser le régime de
déformation contemporain de la sédimentation [Tricart et al., 1986, Soyer & Tricart, 1987,
Bernoulli et al., 199D, Bouillin & Bellomo, 1990].
Le remplissage sédimentaire des filons est de même nature que les dépôts
contemporains sur le fond marin. Le type de sédiment peut nous renseigner sur les
conditions et l'âge de leur ouverture ou réouverture (car l'âge du remplissage peut être
différent de celui de la fracturatio-n) :
(1) Les fractures élargies par dissolution karstique lors de l'émersion liasique sont
souvent remplies lo-rs de la transgression dogger par des dolomies mI des calcaires de
couleur variable (gris, jaune ou rosé), parfois brèchiques. Leurs remplissages sont
comparables aux romblements des poches de brèches trouvés au niveau des failles
synsédimentaires (figure 4, publication 2).
(2) Les fractures ouvertes de façon mécanique sont remplies de dolomies précoces en
milieu marin subtidal au Trias, 00 de micrite fine à ammonites de petite taille, de calcaires à
entroques, de marnes rouges ou vertes suivant les conditions d'oxydo-réduction du milieu
pél-agique au Jurassique supérieur-Crétacé. Les filons à remp-lissages pélagiques sont appelés
" filons neptuniens " et contiennent souvent des foraminifères planctoniques.
En milieu karstique, des cimentations et des cristallisations se développent dans les
filons en fonction de leur profondeur par rapport à la nappe phréatique, car les ronditio-ns
diagénétiques de cristallisation-dissolution en milieu vadose sont très instables [James &
Choquette, 19&7}. Le passage dans un milieu \OOose insaturé facilite l'élargissement par
dissolution des cavités. Au contraire, le passage dans un milieu vadose saturé permet la
cristaUisationde calcite palissadique ou le -développement d'encroûtement alguaire sur les
épontes en l'absence de remplissage. Dans le cas d'un remplissage polyphasé, une
lithification rapide du premier remplissagedo-lom.itique est obtenue aprèsdiagenèse précoce
en milieu vadose saturé (mélange eau douce/eau salée). Elle peut être suivie d'une nouvelle
fracturation avec des épontes nettes, puis d'un nouveay remplissage,qyi peut être de nature
différente ou identique au précédent.
Ces figures sont utilisées pour reconstituer la succession des cycles de fracturation-
disso-l-ution-remp1issage des filons karstiques{fig. 2.15et 2.16-}, avec l'aide de la méthoded-u
log diagénétique (§ 1-2-C). L'ensemble de ces données chronostratigraphiques (diagénèse,







Microbrèche à matrice de dolomies jaunes
avec petits galets de dolomies blanches et
de calcaires noirs perforés avec blocs de
calcaires fossilifères du Dogger et de
calcaires noirs de l'Anisien.
Lithophages ( proche de l'émersion)
Réouverture de fractures




@~ Argilites à galets encroûtés d'oxydes
Succession des évènements subis par le sédiment (méthode du log diagénélique)












CD~ Dolomies grises litées, parfois microbrèchique.
Fracturation, brèchification in situ
Succession des évènements subis par le sédiment (méthode du log diagénétique)
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Figure 2.15 : Karstification du Pas de la Condamine(Con) avec plusieurs phases de
fracturation - remplissage.
La calcite palissadique indique un épisode en milieu vadose insaturé entre deux épisodes
de comblement de cavités par des sédiments marins secondairement dolomitisés (2 et
3). Le domaine a donc ré-émergé au cours de la transgression Dogger.
Figure 2.16 : Remplissages karstiques de la
Tête d'Oréac (Oré).
La transgression Dogger est progressive avec
plusieurs cycles de fracturationlremplissage
et plusieurs indices d'émersion (galet perforé,
trace d'oxydation pédogénétique, etc.).
Fracturation
Microbrèche cendréè à blocs de calcaires
noirs anisiens
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Hypothèse 2 (Claudel, 1995)
Hypothèse 1 (Winterer & Sarti, 1994) :
des couches déposées au dessus des filons;
On considère que les diaclases et filons peuvent se former dans les contextes suivants:
B) Analyse géométrique des filons du domaine briançonnais
(1) lors d'une flexion des couches avec un différentiel de subsidence, des fractures se
forment parallèlement à la' pente et la dissociation d~s bancs par glissement gravitaire
produit des brèches [Winterer & Sarti, 1994], (hypothèse 1, fig, 2,17),
Lorsqu'ils ne résultent pas de réouverture de fractures anciennes, les filons s'ouvrent
en général perpendiculairement à la stratification des couches encaissantes. S'il y a un angle
important entre les filons et la stratification, cela indique plutôt que les filons sont
posténerns au basculement des couches ou se trouvent SlY un escarpement de faille très
inclinée (planche G, Mortice).
des paléohorizontales données par la stratification du remplissage filonien en
supposant que celle-ci était horizontale au moment du dépôt (ce qui est
généralement le cas pour les sédiments fins).
(3) lors d'une flexure en surface associée au fonctionnement d'une faille normale en
profondeur [Soyer, 19&7], intermédiaire ente hypothèse 1 et 2 de la figure 2.17.
La direction et le pendage des filons assimilés à des plans ont été reportés sur canevas
de Wulff (projection en hémisphère inférieur) à l'aide du logiciel A1acCan de J.P. Bouillin
(LGCA, Grenoble). Ces données sont présentées par ordre chronologique sur les planche A à
G, ci-après,
Ce logiciel m'a permis de débasculer les couches et de restaurer les structures
(rotations). En effet, les filons se trouvent dans des couches encaissantes basculées par la
tectonique mésozoïque (rifting) et déformées par la tectonique alpine. Les principaux
critères de restarnation sont la remise à plat:
(4) lors d'une sollicitation d'un réseau de diaclases préexistantes par une nouvelle
extension perpendiculaire ou fortement oblique (héritage).
(2) lors du fonctionnement d'une faille normale, des fissures se forment parallèlement
à l'escarpement de faille et des brèches d'écroulement se déposent au pied de l'escarpement
[Claudel, 1995], (hypothèse 2, fig, 2,17).
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Flexion des couches, qui
provoque des fissures, des
glissement s et la créat ion de
cavité s perpendiculaires à la ligne
de plus grande pente.
S- Dépôt des sédiments dans les cavité s.
A- Faille normale avec un
démant ellement du haut de son
escarpement (paléopente) et formation
de fissures perpendiculaires à la ligne de
plus grande pente .
S - Dépôt des sédiments dans les fissures.
Rgure 2.17 : Deux possibilités de formation de brèches et de filons sédimentaires
le long d'une pente.
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Hypothès e 1 (Winter er & Sarti, 1994) :
Flexion des couches, qui
provoque des fissures, des
glissement s et la créat ion de
cavité s perpendiculaires à la ligne
de plus grande pente.
B- Dépôt des sédiments dans les cavité s.
Hypothèse 2 (Claudel, 1995)
A- Faille normale avec un
démant ellement du haut de son
escarpement (paléopente) et for mat ion
de fi ssures perpendiculaires à la ligne de
plus grande pente .
B - Dépôt des sédiments dans les fissures.
Rgure 2.17 : Deux possibilités de formatio n de brèches et de filons sédimentai res
le long d'une pente.
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On considère que les diaclases et filons peuvent se fonner dans les contextes suivants:
(1) lors d'une flexion des couches avec un différentiel de subsidence, des fractures se
fonnent parallèlement à la'pente et la dissociation d~s bancs par glissement gravitaire
produit des brèches [Winterer & Sarti, 1994], (hypothèse 1, fig. 2.17).
(2) lors du fonctionnement d'une faille nonnale, des fissures se fonnent parallèlement
à l'escarpement de faille et des brèches d'écroulement se déposent au pied de l'escarpement
[Claudel, 1995], (hypothèse 2, fig. 2.17).
(3) lors d'une flexure en surface associée au fonctionnement d'une faille nonnale en
profondeur [Soyer,· 1987], intennédiaire ente hypothèse 1 et 2 de la figure 2.17.
(4) lors d'une sollicitation d'un réseau de diaclases préexistantes par une nouvelle
extension perpendiculaire ou fortement oblique (héritage).
B) Analyse géométrique des filons du domaine briançonnais
La direction et le pendage des filons assimilés à des plans ont été reportés sur canevas
de Wulff (projection en hémisphère inférieur) à l'aide du logiciel A1acCan de J.P. Bouillin
(LGCA, Grenoble). Ces données sont présentées par ordre chronologique sur les planche A à
G, ci-après.
Ce logiciel m'a pennis de débasculer les couches et de restaurer les structures
(rotations). En effet, les filons se trouvent Jans des couches encaissantes basculées par la
tectonique mésozoïque (rifting) et défonnées par la tectonique alpine. Les principaux
critères de restauration sont la remise à plat:
des couches déposées au dessus des filons;
des paléohorizontales données par la stratification du remplissage filonien en
supposant que celle-ci était horizontale au moment du dépôt (ce qui est
généralement le cas pour les sédiments fins).
Lorsqu'ils ne résultent pas de réouverture de fractures anciennes, les filons s'ouvrent
en général perpendiculairement à la stratiflcation des couches encaissantes. S'il Ya un angle
important entre les filons et la stratification, cela indique plutôt que les filons sont
postérieurs au basculement des couches ou se trouvent sur un escarpement de faille très


















Filons à remplissage dolomitique rosé dans le Ladinien terminal
Rotation effectuée: remise à plat de la stratification visible dans le
remplissage filonien (1558W27).
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Filons à remplissage dolomitique dans le Ladinien terminal sous la
discordance du Dogger.
Aucune rotation ne semble nécessaire ici, puisque la stratification du
Dogger est horizontale. Les directions correspondent à celles du Pont
Vouté (PVl et PV2).
Actuel
Vallon de Chauvet (Chau), rive gauche de l'Ubaye
Pont Vouté (PV2), rive gauche de l'Ubaye
Filons à remplissage dolomitique rosé affectant le Ladinien teminal
Rotation effectuée: remise à plat de la stratification du Jurassique supérieur (157W42)
Pont Vouté (PVl), rive droite de l'Ubaye
La reconstitution au Jurassique supérieur (b) montre que les pôles des
filons s'alignent sur un plan basculé à ce stade. Les filons sont nés ..... .......L_--,
perpendiculairement à la stratification du Trias (c). Ils ont été basculés Pont Vouté (PV) 44 mes.
avec elle vers le NW au Jurassique supérieur (b). (regroupement des sites PVl et PV2)L::..:..::':":'::~':'="::":":"_--~-~_":""':"'_-----""'""1
Planche B : Filons sédimentaires d'âge Trias supérieur-Lias
• pôle des filons sédimentaires; + meilleur pôle de la stra~ifïca~ion du Trias .moyen ;



























Filons dolomitiques claires au sommet des dolomies grises du Ladinien
Rotation effectuée: remise à plat de la stratification du Trias moyen (147NE32).
c:::=:J comparaison avec
,- l'affleurement ci-dessus (RQ)
Filons à remplissage fin jaune pâle dans les couches du Trias moyen, la stratification de celles-ci est subverticale à inverse.
Rotation effectuée: remise à plat de la surface (136852).
• pôle des filons sédimentaires; X pôle de la stratification du Trias moyen;+ meilleur pôle de la stratification du Trias moyen; • pôle d'une surface d'érosion.
Filons intra-triasiques à remplissages de dolomies blanches associés à un basculement par faille mettant en contact dolomies
blanches et dolomies sombres (comme au verrou de l'Ausselard); celle-ci étant scellée par une croûte siliceuse à Dasycladales
du Trias.
Rotation effectuée: remise à plat de la stratification du Trias moyen (130w74).
Les"dalles" de Fouillouse (DaI)
Vallon Obscur (VOb)
Replats de la Queue (RQ), rive gauche de l'Ubaye
Filons dolomitiques jaunes à blancs au sein du Ladinien terminal (flanc inverse de la nappe du Chatelet)
Rotation effectuée: remise à plat de la stratification du Trias moyen (112862).
Vallon Laugier (VLaug)
Planche A : Filons sédimentaires du Trias moyen
..
Planche C : Filons sédimentaires d'âge Trias supérieur-Lias
• pôle des filons sédimentaires; X pôle de la stratification du Trias;+ meilleur pôle de la stratification du Trias moyen.
Signal des Tête (Têt)
Filons dolomitiques jaunes affectant le Trias moyen réduit
18 mes.
Planche D : Filons sédimentaires d'âge Dogger-Malm
Ces données sont également présentées dans la publication 2, figures Il et 12.
• pôle des filons à remplissage pélagique; X pôle de la stratification du Trias supérieur;




c:::2J 1 directions comparables





Les filons neptuniens se trouvent au contact entre le Trias supérieur (Norien) basculé et érodé, et une
mégabrèche du Jurassique supérieur. Ces données n'ont pas besoin d'être débasculées puisque
l'affleurement est couronné par des
calcaires du Jurassique supérieur
subhorizontaux. Le basculement des
couches du Norien date donc du
Jurassique. La surface d'érosion à la
base de la mégabrèche (paléopente)
affleure à plusieurs endroits et sa
pente a pu être calculée.
Rocher Roux (RR)
Crête de Vallouret (Vlou), vallée de l'Orceyrette
Filons neptuniens au sommet du Rhétien. La stratification du Rhétien est voisine de celle du






c:=J 1 directions comparables
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+ pôle de la stratification du filon de dolomies jaunes;
Pas de la Condamine (Cond)
Deux types de filons dolomitiques affectent le Ladinien supérieur: le remplissage jaune recoupe le
remplissage gris microbrèchique.
Rotation effectuée: remise à plat de la stratification interne du filon de dolomie jaune (l5üE56).
Filons de calcite rosée dans dolomies jaunes plus ou moins bréchifiées du Carnien (série inverse).
Rotation effectuée: remise à plat de la stratification du Trias supérieur (3W43):
Col des prés Fromage (From) 6 mes. Chalet de l'Alp (Alp), vallée de l'Orceyrette
Filons neptuniens datés du Callovo-Oxfordien (Bourbon & Graciansky, 1975) au sommet du
Norien.
Pas de rotation nécessaire, les filons sont subverticaux et les pendages du Norien similaires à












r Planche E : Filons sédimentaires d'âge Dogger-Malm• pôle des filons karstiques; ~ pôle des filons pélagiques;X pôle de la stratification du Trias supérieur; + meilleur pôle de la stratification du Trias supérieur ;
+ pôle de la stratification du Jurassique moyen; • meilleur pôle de la stratification du Jurassique moyen;
pa
Planche F : Filons sédimentairtes d'âge Aptien-Albien
• pôle des filons à remplissage pélagique;
+ pôle de la stratification du Jurassique sup. ;
+ pôle de la paléofaille nonnale
x pôle de la stratification du hard-ground ;














Filons à remplissage pélagique scellés par un hard-ground c)e l'Aptien-Albien
au sommet du Jurasique supérieur (voir figure ci-dessous).
Rotation effectuée: remise à plat de la stratification du hard-ground (88S43).
b) Doggera) Actuel
Vallon du Pansier (coupe basale de la Moulière)
Rotation avec remise à plat des couches dogger-malm (stratifications moyenne 22 NW 80).


















filons remplis de hard-ground
stromatolites en "choux fleur"~------tII-~BL~
Remarque:
Les filons sont subperpendiculaires à la stratification du hard-ground et leur direction est proche du
plan de faille normale déformée N120-160 reconnu sur le terrain au niveau de l'anticlinal frontal de
Fouillouse et des petites failles inversées visibles à l'affleurement.
Figure 2.18 : Dalle montrant des filons remplis
et scellés par le hard-ground (croûte
minéralisée générée par des stromatolites de
milieu profond) caractéristique du Crétacé
inférieur en Briançonnais. Ce hard-ground est
























Rotations effectuées dans l'ordre suivant: 1) remise à plat des couches Dogger Malm ; 2) remise à
plat des couches noriennes après la première rotation.
a) Actuel
Deux types de filons affectent les dolomies du Norien : des filons karstiques à remplissage
dolomitique vraisemblablement du Lias-Dogger et des filons à remplissage pélagique du Dogger-




Au Dogger-Malm (b), la fracturation réouvre les
diaclases et filons hérités de l'extension liasique (c).
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Zone dauphinoise

















Age de la déformation:
o Trias moyen
e Trias sup. - Lias
e Callovien - Oxfordien
e Aptien - Albien
e Cénomanien - Turonien














x pôle de la stratification du Trias moyen;





Filons mesurés sur une surface d'érosion
affectant le Js
Faille N8ü daté du Jurassique











La stratification du Jurassique supérieur n'est pas horizontale au moment de la formation des filons. Les filons
sont dans l'axe de plus grande pente et non perpendiculaire à la stratification.
Filons datés du Turonien supérieur sur la surface d'érosion affectant le sommet érodé
des calcaires roses du Jurassique supérieur.




Col de la Pisse (Pis) 10 mes.
Filons crétacé supérieur au sommet du Ladinien en stratification verticale.
Rotation effectuée: remise à plat de la stratification interne du remplissage filonien (llON86).
Planche G : Filons sédimentaires du Crétacé supérieur
• pôle des filons à remplissage pélagique;
+ pôle de la stratification du Jurassique sup. ;
~
\
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(1) certaines orientations de filons (NIlO) se retrouvent aussi bien en Ubaye qu'à l'est de
la Durance {si l 'on .compare par exemple les directions d-u Poot Voutéavec .ceBe de la
Moulière au Trias supérieur-Lias, fig. 19A);
(2) ces rotations différentielles ne sont pas confirmées par l'étude paléomagnétique
{publication 3}.
La fracturation la plus ancienne s'observe dans les dolomies du Trias moyen et
correspond à des diaclases perpendiculaires à la stratific~tion. Ces diaclases s'ouvrent et se
remplissent de dolomies triasiques (planche A, replats de la Queue). On en trouve en
abondance dans le sommet du Ladinien, où cette fracturation serait liée à une activité
sismique (§ I-I-B).
Les diaclases ou les filons dolomitiques, qui recoupent le sommet du Ladinien
supérieur (planche C, Pont Vouté) ou du Camien (planche C, Col des prés fromage) sont
scellés par les sédiments post-rifts et perpendiculaires à la stratification triasique et pas
toujours à celle du Dogger-Malm. Ceci suggère qu'ils ont été basculé avant le dépôt du
Dogger-Malm ; ils sont donc probablement contemporains de l'émersion liasique.
Les filons de L'Alp datés du Jurassique supérieur [Bourbon et al., 1975] associés à la
paléopente du Rocher Roux (figures Il et 12, publication 2 et planche D) montrent deux
directions principales de fracturation. La direction N150 apparaît prépondérante et elle est
subperpendiculaire à la direction N45 de la paléopente (qui serait associée à une paléofaille
de même direction). Cette direction N150 semble donc héritée de la phase de rifting liasique
et réouverte au Dogger-Malm, au même titre que les filons à remplissage pélagique de la
Moulière réouvrant des filons plus anciens (planche E).
Les filons se développent principalement aux époques suivantes : Ladinien
supérieur; Carnien-Lias ; Bathonien supérieur et Callovien-Oxfordien ; Aptien-Albien ;
Turonien.
Au vu de ces données, l'ouverture des filons à une période donnée n'est pas la
traduction directe d'un régime d'extension. En effet, on observe très souvent une
réouverture de directions héritées en fonction de la sollicitation par les contraintes
tectoniques ou tout simplement soos l'influence de la pente (elle-même controlée par les
structures: blocs basculés, escarpement de faille, etc.). Ceci expliquerait en partie certaines
disparités entre les directions de filons mesurées sur différents sites pour une même époque
(fig. 19A). Une autre explication serait d'envisager des rotations différentielles entre les
nappes fFaur-e, 1990}, mais je ne retiens pas .cette hypothèse .car :
C) Résultats :
Les directions mesurées pour la période du Trias moyen sont N30, N70-80, N160. Les
directions mesurées pour la période du Trias supérieur-Lias sont comparables et varient de
N15 à N30 et N 135 à N160 avec une direction marquée N90 à NllO. Ces directions
semblent donc être en partie héritées de l'épisode de fracturation du Trias moyen.
Les filons pélagiques du Jurassique N135 à N160 reprennent en partie les directions
du Trias-Lias (La Moolière), par contre la direction N45 à N60 est nwins bien exprimée,
alors qu'elle devrait mieux correspondre aux directions reconnues pour l'extension Callovo-
oxfordienne {paléopentedu Rocher Roux). Ceci montre l'importance des phénomènes
d'héritage et/ou des effets gravitaires (morphologie sous-marine).
Sur le site de Fouillouse, la direction N90-120 semble dominer à l'Aptien-Albien (fig.
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n-4) Les hard-grounds : un indice indirect d'activité tectonique
Sédimentation et mobilité tectonique du Briallç01mais all Mésozoïque
Fouillouse Haut
Le développement d'encroûtements stromatolitiques minéralisés (hard-grounds) en
milieu marin profond remplace la sédimentation dans certaines zones du fait de :
entraînement des sédiments en suspension par des courants (ex. upwellings) ;
canalisation du flux sédimentaire en dehors de la zone considérée (by pass) ;
stockage en amont de la totalité de l'apport sédimentaire.
Ce phénomène est donc relié principalement à 1'hydrodynamisme du bassin et aux
flux sédimentaires. Or, ces deux facteurs dépendent étroitement de la morphologie du fond
marin, c'est pourquoi les hard-grounds se développent préférentiellement sur les hauts fonds
ou sur les pentes adjacentes à des bassin profonds [Bertrand-Sarfati & Monty, 1994].
Dans le cas du domaine briançonnais, Bourbon [1980] les a associé soit à des
modifications morphologiques consécutives à un événement tectonique, soit à une latitude
propice aux courants d'upwellings qui empêchent toute sédimentation. La première
hypothèse est d'ors et déjà confirmée par la coïncidence fréquente entre ces hard-grounds et
les marqueurs de déformation (filons, brèches de pente, escarpement de faille), par exemple
sur l'affleurement de Fouillouse (fig. 2.18 et 2.20). Les hard-grounds peuvent donc fournir
des indications sur l'activité tectonique au même titre que les surfaces d'érosion ou les
filons sédimentaires.
Bourbon [1980] distingue trois périodes de développement d'une sédimentation
pélagique (ou hémipélagique) condensée en Briançonnais:
au Callovien (?)-Oxfordien inférieur ;
au Crétacé inférieur (du Berriasien supérieur au Vraconien, voir Annexe 2) ;
à la limite Crétacé supérieurlPaléocène.
Plusieurs hard-grounds d'âge différent peuvent être superposés [Lualdi et al.,1989].
Par exemple, une croûte siliceuse provenant de l'anticlinal frontal de Fouillouse (fig. 2.20)
montre deux hard-grounds successifs datés par encadrement de l'Aptien supérieur-Albien
supérieur. Ces deux hard-grounds sont séparés par le dépôt de calcaires à petites
Hedbergelles. Le fonctionnement de la faille de Fouillouse (située actuellement au front de
l'anticlinal) a du interrompre à deux reprises la sédimentation pélagique et permettre le
développement de ces encroûtements.
Les corrélations biostratigraphiques entre les différentes coupes levées en
Briançonnais (fig. 2.21 et 2.22) permettent de préciser les dates d'occurrence des surfaces
d'érosion ou des hard-grounds dans les sédiments du Crétacé:
Aptien supérieur-Albien supérieur ;
Turonien moyen-supérieur ;
Santonien-Campanien.
Celles-ci peuvent être comparées à celles des niveaux rencontrés dans les quatre
formations lithologiques du Crétacé et du Tertiaire définies dans les Préalpes Médianes
romandes [Guillaume, 1986] et chablaisienne [Hable, 1997]. Au sein de la Formation de
l'Intyanon (Aptien inf - Turonien moy.), la transition Aptien supérieur-Albien inférieur est
marquée par un hard-ground [Python-Dupasquier, 1990]. La sédimentation des Couches
Rouges l23 des Préalpes (Turonien sup.- Eocène inf.) présentent trois formations limitées par




Figure 2.20: Etude du hard-ground (échantillon FOU2 A et B) prélevé au sommet de l'anticlinal de
Fouillouse (Fou).
La détermination des foraminifères planctoniques permet d'encadrer les deux niveaux successifs
de hard-ground entre l'Aptien supérieur et l'Albien terminal.
6. Marnes fossilifères avec fragments de croûte stromatolitique . Ces marnes contiennent les
foraminifères suivants (planche 6) :
P/anomalina (P.) buxtorfi , P. praebuxtorfi, Rota/ipora (R) tehamaensis, R subticinensis,
R ticinensis et R Appeninica.
P. Buxtorfi définit une Total Range Zone à l'Albien terminal, la zone à R. Appeninica
[Robaszynski & Caron, 1995].
5. Encroûtement stromatolitique (hard-ground 2)
4. Micrite à petites Hedbergelles
3. Encroûtement stromatolitique (hard-ground 1) à Nubéculaires (planche 6) .
2. Matrice de micrite à entroques remaniées et riche en Ticinelles et Hedbergelles.
La présence des dernières formes de Globigerinelloïdes ferreolensis et des premières formes
de Ticinella sp. (praecolomiellidae?) marque le début de l'Aptien supérieur.
Au sein du remplissage, on distingue au moins trois niveaux érosifs avec un début de croissance
d'endostromatolites arrêtée par une décantation (planche, photos).
1. Clastes de calcaires à Radiolaires et Calpionelles (transition Crassico1aria-
Calpionella ~p.) et formation de pseudo-nodules du Malm (voir planche 6).
Déterminations de M. Caron et E. Blanc
65
Sédimentation et mobilité tectonique du Briançonnais au Mésozoïque
Le sommet de la Formation de Rote Platte! (Turonien sup. - Santonien sup.) montre une
surface d'érosion et de non dépôt, qui traduirait un soulèvement [Hable, 1997]. Entre la
Formation des Forclettes2 (Maastrichtien sup.) et celle des Chenaux Rouges3 (Eocène inf.)
se trouve également un hard-ground épais, qui marque localement la transition
Crétacérrertiaire.
Les épisodes majeurs de condensation trouvés en Briançonnais se retrouvent dans les
Préalpes médianes. Ils signent la mobilité tectonique de l'ensemble du domaine
briançonnais au Crétacé.
ll-S) Répartition géographique et chronologique de l'ensemble des marqueurs de
mobilité tectonique
La figure 2.21 donne la localisation de la totalité des marqueurs de mouvements syn-
sédimentaires trouvés sur le terrain d'étude. Les marqueurs datés grâce à l'analyse
micropaléontologique sont reportés sur le tableau chronostratigraphique de la figure 2.22,
qui ne concerne donc que la période de sédimentation pélagique. L'ensemble des indices de
déformation syn-sédimentaire nous permettent d'identifier les périodes de mobilité
tectonique qui ont affecté le domaine briançonnais au cours du Mésozoïque:
(1) Ladinien inférieur ;
(2) Ladinien supérieur-Carnien ;
(3) Lias inférieur ;
(4) Callovien-Oxfordien ;
(5) Aptien-Albien ;
(6) Turonien supérieur ;
(7) Campanien-Maastrichtien.
(1) Ladinien inférieur
La variation significative de l'épaisseur des "calcaires rubanés" du Ladinien inférieur
indique une subsidence croissante d'ouest en est, vraisemblablement d'origine tectonique (§
I-I-A).
Faure [1990] décrit des diaclases N140-N170 à la base des « calcaires rubanés» de la
nappe de Champcella. Il en déduit une extension NE-SW d'âge Ladinien inférieur. Je
retrouve localement cette direction Nl60 (Replats de la Queue, fig. 2.19), mais d'autres
sites montrent plutôt des directions de filons N70 à N80. Je ne peux donc pas confirmer
cette direction d'extension régionale.
(2) Ladinien supérieur-Carnien
Les séismites et les dissociations des bancs du Ladinien supérieur et du Carnien sont







Localisation des marqueurs de
déformation ou de mouvements
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(3) Lias inférieur (Sinémurien-Toarcien)
Les données provenant de la nappe de Peyre-Haute montrent qu'au moins une phase
de fracturation avec basculement de blocs s'est produIte pendant l'intervalle Sinémurien-
Bathonien. Le réseau de fractures a guidés les dissolutions karstiques durant l'émersion du
domaine briançonnais au Sinémurien (§ 1-2), si bien qu'une partie de la fracturation est
antérieure ou contemporaine de cette émersion. L'orientation actuelles de ces failles est N-S
et E-W, mais les basculements observés sont en majorité vers l'ouest. Un basculement
identique existe dans la nappe du Chatelet (Panestrel-Font Sancte, figure 6, publication 2).
L'extension responsable de ces déformations serait, en direction actuelle, proche de E-W et
par conséquent oblique par rapport à l'axe du rift NE-SW reconstitué d'après la cinématique
des plaques [Lemoine et al., 1989]. Cette extension devient strictement perpendiculaire à cet
axe (NW-SE) en prenant en compte la rotation anti-horaire de plus de 30° mise en évidence
par le paléomagnétisme (voir partie 3 et 4).
(4) Callovovien-Oxfordien
Après l'ouverture initiale de l'océan Téthys ligure, la fracturation se développe dès le
Bathonien supérieur (La Moulière, figure 9, publication 2) et surtout au Callovien-Oxfordien
mais cette fois dans un contexte de forte subsidence.
Les failles et les basculements datés de cette époque ont une orientation différente de
ceux de l'étape précédente (failles E-W à NE-SW, filons N45 à N65 et Nl35 à N150,
basculements vers le S, le SE ou le NW). L'extension associée serait orientée NNW-SSE
(direction actuelle).
L'exemple, qui illustre le mieux cet épisode de déformation est le bloc basculé du
Vallon Laugier. Le plan de faille décale la discontinuité post-rift et les couches du Dogger.
La direction de cette faille (N80) est transverse à la direction N-S attendue pour une faille
"synrift" [Tricart et al., 1988]. De nombreux marqueurs permettent de dater le début du
fonctionnement de la faille du Callovien-Oxfordien (figure 8, publication 2).
Il ne s'agit pas d'un rejeu des failles liasiques, mais de l'expression d'une nouvelle
déformation en extension dont les effets se superposent à ceux du rifting téthysien
(subsidence thermique).
KIMMERIOOIEN-----+---l----+--i--I---+-+-+---1--1-+---1-+--+-+--+-[--+---+-+----+-t--r-
@ Brèche V Filons ~ Pente ~ Faille 8 Surface d'érosion e Hard-grotmd
Cet exemple a fait l'objet d'un article paru que le lecteur trouvera à la fin de ce
volume (publication 1).
Une preuve d'extension contemporaine de l'expansion océanique de la Téthys ligure en
Briançonnais: les failles du Vallon Laugier.
Marie-Elisabeth Claudel, Thierry Dumont & Pierre Tricart
Figure 2.22: Inventaire des marqueurs de déformation pour la période pélagique"post-rift".
Les périodes de mobilité tectonique sont enregistrés dans la sé~imentation pé~agique d,u domaine
briançonnais : au Callovien-Oxfordien , ~ l'Aptien-Albien s~péneur, au Tur?men supéneur. .
et au Campanien-Maastrichtien. Le fonctIOnnement de la faIlle du lac des Beraudes au Bemaslen
correspond au rejeu de la faille jurassique.
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Note remise le 27 janvier 1997, acceptée après révision le 7 avril 1997.
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Cet événement tectonique du Callovo-oxfordien est accompagné d'érosions sous-
marines qui ont décapé les séries mésozoïques plus profondément que le rifting téthysien.
En effet, on trouve dans les sédiments de cet âge des blocs resédimentés de quartzites du
Trias inférieur (brèche de Tête Noire, § II-I-A, fig. 2.8), ce qui n'apparaît jamais dans les
brèches liasiques, et ces niveaux pélagiques reposent parfois directement sur les quarzites du
Trias inférieur (lac des Béraudes, § II-2-A, fig. 2.9).
Ce phénomène permet d'expliquer l'importance des lacunes dans certaines séries de la
nappe de Roche-Charnière ou des «Ecailles intermédiaires» (unités de Combrémont et du
Prorel-Rio secco, partie 3) et de suggérer que ces lacunes ne sont pas entièrement le fait de
l'émersion du Lias-Dogger.
(5) Aptien-Albien supérieur
Les hard-grounds de cet âge caractérisent les séries de haut-fond. Ils représentent toute
la sédimentation du Crétacé inférieur sur la plupart des unités briançonnaises étudiées.
Durant cette période, une surface minéralisée apparaît au sein de la Formation de l'Intyanon
des Préalpes médianes (§ II-4). Cet événement correspondrait à une variation du niveau
marin enregistrée à l'échelle mondiale [Fôllmi, 1989, Hable, 1997]. Le domaine
briançonnais, qui était émergé au Lias, est donc resté en relief par rapport aux autres
domaines de la marge qui sont effondrés à Cette époque.
(6) Turonien moyen-supérieur
Bourbon [1980] et Chaulieu [1992] avaient étudiés les olistolites et les brèches
présents dans les sédiments du Turonien des séries briançonnaises. J'ai retrouvé de
nombreux témoignages de cette activité tectonique et en particulier dans la couverture de la
Zone Houillère (ex. Tête Noire, Sommet Rouge, Madeleine, La Pisse ... ). Ces brèches
peuvent reposer sur les hard-grounds de l'Aptien-AIbien ou être profondément érosives. La
coïncidence des zones les plus affectées par l'érosion avec les anticlinaux d'allongement
N140 à N160 (Ayes, Guil, Ubaye) suggère que les structures apparues au début du Crétacé
supérieur avaient en gros la même orientation N 150 (orientation actuelle).
Le long du plan de faille jurassique du Vallon Laugier, des infiltrations de marnes
datées du Turonien supérieur [publication 1] nous laissent supposer une réactivation de ce
plan actuellement N80 en décrochement. Cette réouverture est à mettre en relation avec
l'activité des failles normales de direction actuelle N140 du massif de la Font Sancte ( § II-
2-B, fig. 2.13). En effet, on constate au début du Crétacé supérieur une activité tectonique
importante distensive (ou transtensive?) susceptible de réactiver les structures syn-rift
(blocs basculés N-S).
(7) Campanien-Maastrichtien
Une intense activité tectonique est indiquée par la fréquence de brèches et de surfaces
érosives datées du Campanien-Maastrichtien ou localement du Santonien (ex. Rocher Blanc,
Lac des Béraudes, etc.). Ces faciès brèchiques surmontent généralement directement des
faciès identiques datés du Turonien supérieur (fig. 2.22, brèche de la Madeleine, du col de la
Pisse, etc.). L'océan téthysien étant en cours de fermeture à cette époque, on peut se
demander si ces phénomènes traduisent une distension, à l'instar des épisodes précédents,
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III) STRUCTURATION MULTIPLE DU DOMAINE BRIANÇONNAIS AU MÉSOZOÏQUE
L'analyse de la sédimentation du domaine briançonnais nous a permis de mettre en
évidence plusieurs périodes significatives de nwhilité tectonique au cours du méSOZOÏque :
.:. L'extension de la plate-forme carbonatée au Ladinien inférieur se traduit par des
aires de subsidenceilifférentielle. Cette extension préfigure l'emplacement des
structures du rifting téthysien car nombres de filons sont repris lors de la
fracturation liasique.
.:. L'extension ladino-camienne montre des séismistes associées à un volcanisme
(cinérites).
.:. L'extension liasique correspond au rifting téthysien; elle se traduit par l'émersion
de 1'ensemble du domaine briançoanais (deux aires distinctes).
.:. L'extension callovo-oxfordienne mise en évidence dans le domaine briançonnais
se superpose à la subsidence thermique de la marge lors de l'ouverture de la
Téthys ligure. Il pourrait s'agir de l'écho lointain d'un autre rifting (voir partie 4).
.:. Les structures favorablement orientées sont reprises à chaque étapes de
déformation (héritage), mais surtout au Crétacé supérieur (ex. Cucuit-Vallon
Laugier, Béraudes).
.:. Au Turonien supérieur, le régime tectonique est encore extensif, contrairement à
une partie du domaine externe affecté par la compression N-S pyrénéo-pro-vençale.
Les déformations extensives exprimées à différentes époques dans la sédimentation de
ce secteur de marge passive téthysienne pourraient c9JTespondre à l 'expressio-nde plusieurs
riftings successifs (voir publication 2). L'évolution et l'environnement géodynamique du
domaine briançonnais seront détaillés dans la partie 4.
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Sédimerrtation et mobilité tectonique dll Briançonnais ail Mésozoïque
L'ensemble de cette partie 2 sur la "Sédimentation et mobilité tectonique du
Briançonnais au Mésozoïque" a donné lieu à un article synthétique soumis aux Eclogae
geologicae Helvetiae et accepté à ce jour sous réserve de modifications mineures (voir
publication 2).
Early and Late Jurassic rifting events in the French Briançonnais relative to the
evolution of the Ligurian Tethys and Valais oceans.
Marie-Elisabeth Claudel & Thierry Dumont
Eclogae geologicae Helvetiae, Bâle (CH).




Stmcture et paléogéographie du domaine briançonnais
PARTIE 3
PALÉOGÉOGRAPHIE DU DOMAINE BRIANÇONNAIS
1) REDÉFINITION ET SIMPLIFICAnON DU NOMBRE DES UNITÉS BRIANÇONNAISES
Les unités briançonnaises ont été distinguées d'une part d'après leur agencement
structural (position dans l'édifice, nature des failles ou des chevauchements bordiers,
empreinte métamorphique), d'autre part d'après leur contenu stratigraphique [Lemoine, 1984,
Lemoine et al., 1986]. Le schéma structural actuel (fig. 1.5) est mal adapté pour une
reconstitution paléogéographique, car les auteurs ont privilégié l'une ou l'autre des approches
suivant les secteurs.
(1) Le mode de dépliage des unités structurales est déterminant pour les reconstitutions
paléogéographiques.
Les limites entre les unités n'ont pas toutes le même âge. Il existe en effet des écaillages
hors-séquences postérieurs à la superposition initiale des nappes et dont il faut tenir compte
dans le dépliage.
(2) Les contenus stratigraphiques renseignent sur l'environnement de dépôt et
permettent de caractériser une aire de sédimentation particulière. Le premier édifice de
nappes correspond à l'inversion des limites entre ces différentes aires de sédimentation
[Graciansky et al., 1988].
La nouvelle nomenclature proposée ici pour les nappes briançonnaises de la région de
Briançon tient compte surtout de l'histoire sédimentaire. Plusieurs unités structurales ont une
signature sédimentaire identique (fig. 3.1B), car elles proviennent d'un même domaine
paléogéographique. Je suis donc amenée à regrouper certaines "nappes" et "digitations" des
auteurs antérieurs et donc à simplifier le schéma structural (fig. 3.1A)).
Les dénominations des auteurs antérieurs et la localisation géographique des unités
tectoni ues sont ra elées ci-dessous sous la forme suivante:
Localisation:
Le schéma structural (fig. 3.1A) a été dessiné en utilisant les contours des quatre cartes
géologiques au Saaaae disponibles [du nord au sud: BRIANÇON, Barféty et al. 1997 ;
GUILLESTRE, Debelmas et al., 1966 ; EMBRUN, Kerckhove et al., 1969.; AIGUil,LE DE
CHAMBEYRON, Gidon et al., 1994] et mes propres observations de terrain. Seules les unités de
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Schéma structural CA) et coupes
Cc) de la zone d'étude
comportant un nombre limité
d'unités briançonnaises (B)




Unités piémontaises de marge
(comportant du Norien)
Unités dauphinoises
Nappe de Flysch à Helminthoïdes
Unités piémontaises d'océan
Unité du Prorel-Rio secco
(+ olistostrome de l'Eychauda)
Unités de type Clot la Cime
Unités de type Peyre-Haute
(+olistostrome des Queyrelets)
Unités de type Champcella
Unités du Châtelet
Unité de Combrémont .
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été figurées par la même couleur, même si elles sont actuellement séparées par des contacts
tectoniques.
Structure et paléogéographie du domaine brial1çonnais
Ce schéma structural s'appuie également sur la construction de neuf coupes (A-A' à 1-1',
fig. 3.1C et Annexe 3) intégrant mes observations de terrain et les données existantes
[Lemoine, 1969, Barféty et al., 1995]. Une réflexion sur la compatibilité des structures entre
les différentes coupes permet d'aborder l'aspect tridimensionnel. Ceci pennet de dessiner les
structures en profondeur.
Figure 3.2 : Reconstruction de la rampe de chevauchement hors-séquence de la nappe du
















....;:' .. ~': .. ',; ..-<....... Fi
. . . ... arn"eUOltede Peyre~Haute.. ·.· f'J ~
Je distingue six types d'unités tectoniques briançonnaises ou nappes (Champcella,
Chatelet, Peyre-Haute, Clot La Cime, Prorel-Rio secco et Combrémont) correspondant à six
aires de sédimentation distinctes au cours du Mésozoïque:
1) un Trias moyen complet (Anisien-Ladinien) avec un Jurassique supérieur à
silex ou marneux (et non pas noduleux, § 1-3, partie 2) et un Crétacé inférieur faiblement
condensé.
A) Unités de type Champcella
Localisation: Nappe de Champcella, selon Debelmas [1953] ; klippe de la Tête de Gaulent-
Aiguillas.
La structure héritée du Crétacé détermine la localisation:
Localisation: Ecailles de Montbrison (" 2ème écaille "), selon Tennier [1903] ; Nappe de
Roche Charnière; Ayes; Nappe inférieure du Guil (fenêtres aval et amont du Guil et du
Cristillan) ; Nappe inférieure de l'Ubaye (Marinet).
2) un Trias moyen tronqué par une érosion crétacée importante.
Je regroupe sous cette dénomination les unités tectoniques comportant une lacune
jurassique importante, qui affecte plus ou moins profondément les séries triasiques et
liasiques. Leur niveau de décollement basal est situé dans ou au toit du Permo-Carbonifère, il
s'agit des schistes de la Zone Houillère en Briançonnais et des roches magmatiques en Haute-
Ubaye. Suivant les cas, elles comportent:
des anticlinaux, qui correspondent aux horsts érodés (hauts-fonds) (ex. Ayes, Sanglier
ou Marinet, coupe C-C' et 1-1'), où le Crétacé supérieur repose directement sur le Trias
inférieur;
des synclinaux, qui correspondent aux grabens recevant les sédiments du Crétacé
inférieur et d'importantes accumulations de brèches (ex. Brèches de la Magdeleine
[Debelmas, 1961], coupe G-G').
B) Unités de type Chatelet
Elles comportent un Trias moyen complet comme certaines unités de type Champcella,
et un Jurassique supérieur pélagique noduleux à la base, mais s'en distinguent par un Dogger
marneux très épais Uusqu'à 150m). Le front de ces unités est une zone intensément plissée
(pic Beaudouis ; Pic Balard; BéaI Traversier), qui jalonne l'émergence occidentale d'une
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Unité de type Champcella
.P(
Figure 3.3 : L'unité du Prorel-Rio secco est distinguée de l'unité de Combrémont au niveau du Col du
Tron~het. Ces deu~ unités étaient auparavant réunies sous le nom d"'écailles intermédiaires", puisqu'elles
constituent la frontière actuelle entre zone briançonnaise et piémontaise.
Unité de Rochebrune
Unité du Prorel-Rio secco
100 m
C) Unités de type Peyre-Haute
Décollée au sommet des évaporites carniennes, sous les dolomies épaisses du Norien
(Trias supérieur), la nappe de Peyre-Haute est toujours au-dessus des unités de type
Champcella, exception faite des chevauchements hors-séquences. Elle chevauche l'unité du
Chatelet au niveau de la crête du Vallon Laugier (klippes des Houerts). Les gypses au cœur
du synclinal des Thures serait l'empreinte laissé par cette unité.
Je rattache à la nappe de Peyre-Haute les unités suivantes, car elles ont des
caractéristiques stratigraphiques communes (dolomies du Norien) et en sont son
prolongement structurale, bien que les deux premières soient rétrodéversées :
Localisation: Nappe du Châtelet; Digitation de la Font Sancte ; Nappe d'Assan, selon Gidon
[1962] ; Bramousse ; Eissassa.
rampe de chevauchement (coupe C-C', fig. 3.2) s'étant propagée de l'ESE vers l'WNW
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C:0upes des "écailles inlermédiaires" sous la crête du Tronchet (Izoard), modifiées d'après Lemoine (inédit). Localisation A, B, C
CI-dessus.
Il s'agit. en fait d;une pile d'écailles tectoniques plissées composées d'unités de types Rio secco (définie au nord) et d'unités de type
Combremont (deflnle au sud).
Les polarités inverse et normale sont difficiles à mettre en évidence, car les séries sont certainement plissées et écaillées plusieurs
fOIS.
10 m
- crête de Peyrolles au nord (coupe A-A') ;
- crête des Granges (coupe D-D') ;
- crête de Vars et klippes des Houerts au sud (coupe 1-1').
E) Unités du Prorel-Rio secco
La série de cette unité est la plus complète dans le massif de Clot la Cime et débute par
un Camien épais (gypse ou dolomies) surmonté directement par le Dogger marneux [Mégard-
Galli & Faure, 1988].
Ces écailles possèdent un socle hercynien métamorphique (micaschistes) et une série
mésozoïque réduite [Lemoine, 1961].
Elle chevauchait l'unité du Chatelet au bord interne de la zone briançonnaise (coupe D-
D'et E-E'), mais le chevauchement initialement vers l'ouest a été rétrodéversé et présente
actuellement un pendage vers l'ouest. Elle chevauche actuellement le flanc inverse du
synclinal de Peyre-Haute au niveau du pic des Chalanches (coupe E-E', planche 7, photo E).
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D) Unités de type Clot la Cime
Localisation: Nappe de Peyre-Haute (ou Peyre Eyraute) ; Crête des Granges; Crête de
Peyrolle, d'après Barféty [1972].
La caractéristique principale de la sene du Prorel est une profonde érosion tardi-
hercynienne scellée par le Verrucano, qui repose en continuité stratigraphique sur les
micaschistes (pas de Houiller) par l'intermédiaire d'une surface rubéfiée (col de Serre Blanc).
La base du verrucano contient des galets de micaschistes. Cette série du Prorel-Rio secco
présente également des érosions mésozoïques importantes, car les calcaires du Jurassique
supérieur reposent directement sur les quartzites ou le Verrucano du Permien-Trias inférieur
Localisation: Unités de Clot la Cime (Izoard) ; du Pic des Chalanches (Peyre-Haute) ; du Col
des Prés Fromages (Ceillac).
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II) CHRONOLOGIE DE LA DÉFORMATION COMPRESSIVE
11-1) Mise en place superficielle des nappes (Eocène supérieur)
1
Les premiers charriages briançonnais sont intervenus lors de la sédimentation détritique
éocène commune aux domaines dauphinois (Grès d'Annot, Grès du Champsaur) et
briançonnais (Flysch noir) [Kerckhove~ 1969, Tricart, 1980]. Les unités briançonnaises se
sont mis en place de façon superficielle [Kerckhove, 1969] par l'intermédiaire d'olistostrome
frontaux [brèche de l'Eychauda, Barféty et al., 1992], puis profonde (charriage syn-
métamorphique) lors de son incorporation dans le prisme tectonique alpin [Tricart, 1980]. Les
premiers charriages peuvent être soit sous-marins (nappe humide), soit à l'air libre (nappe
épigliptique).
dans la coupe du Rio secco. Des filons pélagiques du Malm ont été trouvés au sommet de
l'Anisien du Prorel. Cette unité contient une brèche chaotique (Brèche du Prorel) d'âge
Jurassique supérieur selon Bourbon [1980] ou Crétacé selon Barféty et al. [1995].
A la différence des autres unités briançonnaises, le Mésozoïque de la série du Prorel-Rio
secco s'est déposé sur un socle métamorphique. Elle vient donc d'un domaine affecté par une
forte exhumation tardi-hercynienne, ce qui contraste avec les bassins carbonifères de la Zone
Houillère.
Si l'on considère que les unités du Prorel et du Rio secco appartiennent à la même
nappe [Lemoine, 1961], celle-ci a chevauché toute la largeur de la zone briançonnaise à la
latitude de Briançon. Elle s'enracine entre la zone briançonnaise et la zone piémontaise au
niveau du Rio secco, d'où sa dénomination d"'écaille intermédiaire".
Ce charriage est précoce, car il est précédé par la mise en place d'un olistostrome
(Brèche de L'Eychauda), [Barféty et al., 1992]. Un indice du passage de cette olistostrome sur
l'unité du Chatelet est préservé au niveau de la crête du Ratier ;j'y ai trouvé des olistolites de
roche métamorphique micacée contenant des galets de quartzites au sommet du Flysch noir de
la série du BéaI Traversier. w
A) Tectonique anté-priabonienne et charriage de l'unité de Peyre-Haute
(olistostrome des Queyrelets)
E
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Les premiers indices de tectonique compressive sont antérieurs à la fin de la
sédimentation du Flysch noir, c'est à dire à la mise en place de l'unité du Prorel-Rio secco au
Priabonien [Barféty et al., 1992]. Il s'agit de :
TQ : Quarztites du trias inférieur; Tm: Dolomies du Trias moyen (Db: Banc repère de dolomies
blanches dans Tm); N: Dolomies du Trias supérieur (Norien) ; Js: Calcaires roses du Jurassiques
supérieur; Cs : Calcschistes du Crétacé supérieur; Fn : « Flysch noirs» éocènes.
Cette unité possède une série composée de quartzites épais du Trias inférieur
directement surmontés en discordance angulaire par des calcaires du Jurassique supérieur
détritiques à leur base (galets et sables).
Localisation: Combe Brémond ou Combrémont (Haute Ubaye) ; Bande du Roure; Dents de
Maniglia; col du Tronchet (Izoard).
Située également à la bordure interne de la zone briançonnaise, Lemoine [1961] la range
aussi dans les «écailles intermédiaires ». Cependant, je la différencie des écailles de type
Prorel-Rio secco, car elle ne présente aucun indice d'érosion tardi-hercynienne, puisqu'elle est
décollé à la base des quarzites, qui peuvent être épaisses (ex. Bande du Roure). Elle est
replacée sous l'unité du Prorel-Rio secco, si l'on corrige l'effet du rétrodéversement dans les
écailles au col du Tronchet (Izoard) (coupe E-E', fig. 3.3, modifiée d'après Lemoine, inédit).
F) Unités de type Combrémont
* * *
Localisation: Rio secco; Eychauda-Prorel (" 4ème écaille", selon Termier [1903]); col du
Tronchet (SE Izoard).
1) une discordance du Flysch noir sur les dolomies du Trias moyen au niveau de la
retombée anticlinale de la Mortice-Fouillouse (à 2 km au sud du pic des Houerts,
nappe du Chatelet) ;
2) une brèche à la base du Flysch noir, se situe au front occidental de la nappe de
Peyre-Haute (fig. 3.4) ;
Cette brèche très hétérométrique est constituée en grande majorité d'éléments
dolomitiques du Norien, mais aussi de calcaires lumachelliques rhétiens et de calcaires gris du
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Figure 3.5: Coupe de la crête de Chabriller, aux environs des lacs de Néal.
Crête de Chabriller (CCh)
Alternance de grés [ms et de grés grossiers
Calcaires plaquetés à passées bioclastiques contenant
beaucoup de graviers de dolomies, et surtout de galets
de quartz blanc et de micaschistes noirs.
Conglomérat grossier (galets de quartz centimétriques)
Banc de grés grossiers
Calcschistes verts
Flysch noir (Eocène supérieur)
Grés moyens lités à matrice carbonatée
(stratifications entrecroisées)
Calcaires pélagiques rouges avec grains de quartz
Campapanien-Maastrichtien
Hard-ground ( Globotruncana stuartiformis)
















Cette série condensée appartenant à l'unité du Chatelet montre un détritisme silicoclastique grossier
postérieur au Campanien-Maastrichtien et antérieur à l'Eocène supérieur. Les stratifications
entrecroisées (chenaux) et l'arrondi des galets indiquent un milieu peu profond et la proximité d'une
terre émergée. La présence de clastes de micaschistes indique que la zone d'apport était profondément
érodée avec un socle métamorphique exhumé. Cette exhumation pourrait s'être faite dans un contexte
compressif, bien avant la mise en place des olistostromes à éléments de socle du Nummulitique (Brèche
de l'Eychauda), [Barféty et al., 1992].
3) un détritisme silicoclastique à l'intérieur ou à la base ou à la base du Flysch noir
(coupe de Chabriller, fig. 3.5).
La brèche de l'Eychauda est constituée de blocs de socle cristallophyllien (micaschistes,
gneiss, amphibolites, etc.), de Verrucano, de quartzites et dolomies triasiques et de calcaires
jurassiques, éléments constitutifs de la série du Prorel-Rio secco [Lemoine, 1961]. Elle
constitue l'olistostrome de la nappe du Prorel (ou" 4ème écaille ", selon Termier [1903]).
Cette brèche se dépose en continuité stratigraphique avec le sommet du Flysch noir de la
"3ème écaille" [Goguel, 1940] (fig. 3.6, étape 2, fig. 3.7). Barféty et al. [1992] ont daté la
base de la formation du Flysch noir du Bartonien inférieur et par conséquent l'olistostrome du
Bartonien ou déjà du Priabonien. La brèche de l'Eychauda ne doit pas être confondue avec la
brèche crétacée du Prorel appartenant à la nappe chevauchante du même nom (fig. 3.7).
La nappe du Prorel se met donc en place au début de l'Eocène supérieur (sommet du
Flysch noir), postérieurement à celle de Peyre-Haute (base du Flysch noir).
H) Tectonique priabonienne et charriage de l'unité du Prorel-Rio secco
(olistostrome de l'Eychauda)
La coupe de la crête de Chabriller (fig. 3.4) commence par des marnes rouges datées du
Campanien-Maastrichtien. Elle se poursuit apparemment sans contact anormal par des grès
moyens et conglomérats déposés dans des chenaux (stratifications entrecroisées). Ces grès
passent stratigraphiquement aux faciès turbiditiques de Flysch noir. Bien que les sédiments du
Crétacé supérieur soit pélagiques et que ceux du Flysch noirs soient en principe profonds, on
peut se poser la question d'une éventuelle diminution de la tranche d'eau (voire
éventuellement d'une émersion localisée) à cette époque: caractère érosif de la discordance,
présence de galets et de stratifications entrecroisées dans les grès. La nature même du
détritisme éocène composé de micaschistes indique la proximité d'un socle métamorphique
exhumé et érodé. TI pourrait s'agir du Briançonnais interne, qui a fourni par la suite le matériel
olistostromique attribué au Priabonien [Barféty et al., 1992].
Cette phase de démantèlement au Campanien-Maastrichtien pourrait correspondre à la
flexure engendrée par le début de la subduction alpine (Mosar et al., 1996), si les faciès
gréselLx sont les premiers remplissages d'un bassin d'avant-chaîne situé au niveau du domaine
briançonnais. Sa possible émersion interviendrait avant ou au cours de la mise en place de la
nappe sus-jacente de Peyre-Haute.
Lias. Ce matériel ne peut provenir que du démantèlement de la nappe de Peyre-Haute, qui
seule possède ces faciès (les autres nappes ne comportant pas de Norien). Dans sa partie
supérieure, cette brèche passe à des pélites noires ou gréso-carbonatées rousses, qui évoquent
les faciès du "Flysch noir" briançonnais. Ces grès roux s'infiltrent dans des filons
sédimentaires à l'intérieur des mégablocs décamétriques de dolomies blondes. Au-dessus, on
trouve du Flysch noir typique, qui semble en continuité stratigraphique. Aucune faune n'a été
décelée dans la matrice de la brèche. Il s'agit pour moi d'une partie de l'olistostrome de la
nappe de Peyre-Haute développé au tout début de la sédimentation de la formation du Flysch
noir datée localement du Lutétien par des Nummulites [Blanchet, 1935, Byramjee et al. 1952,
Kerckhove, 1969] ou du Bartonien inférieur [Barféty et al., 1992]. La nappe de Peyre-Haute
est la première unité briançonnaise mise en place de façon superficielle dès la fin de
l'Eocène moyen (fig. 3.6, étape 1).
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Etape 4 (Oligocène supérieur) PROREL
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e·ge, : 100.200 m i Eychaud.
Etape 3 (Oligocène)
o 0 0 0
Figure 3.7 : Chevauchement de la nappe du Prorel sur l'olistostrome de l'Eychauda dans le massif de Serre
Chevalier [Barféty et al., 1995].
EROSION
o 0 0 0
o N°de "Flysch à Helminthoïdes'';' 0 0 0 0 0 0
appe 0 0 0 OO~~~~
0000 0 ....
nité de Challl . ;; >
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C) Les nappes de " Flysch à Helminthoïdes "
Les nappes de "Flysch à Helminthoïdes" reposent actuellement sur la zone externe
dans l'ensellement situés entre les massifs du Pelvoux et de l'Argentera et constituent les
petites klippes dispersées sur l'ensemble des unités briançonnaises (ex. Col de Furfande). Le
front briançonnais chevauche ces flyschs, reposant sur la zone externe, au nord du secteur
étudié (Haute Durance), tandis qu'il reste enfouit sous eux au sud (Ubaye).
Etape 2 (Priabonien)
. Nappe du Prorel-Rio secco
Brèche de l'Eychauda \J /> V t> _
- _ -_- ~lyschno~-
Couverture de la Zone Houillère (future nappe de Champcella et du Chatelet)
Les Flyschs à Helminthoïdes sont constitués de sédiments détritiques profonds. Ils
comprennent un «complexe de base)} fonné de pélites noires à niveaux versicolores du
Crétacé moyen, qui fournissent un excellent niveau de décollement, puis des turbidites
silicoclastiques (grès de l'Embrunais) ou carbonatées d'âge Crétacé supérieur-Paléocène
[Kerckhove, 1969]. Ces flyschs proviendraient de l'océan ligure en cours de résorption et se
sont déposés à l'avant du prisme tectonique austro-alpin dans un contexte de flexion
lithosphérique.
TI s'agit en fait de deux unités tectoniques distinctes (fig. 3.8), [Kerckhove, 1969, Merle,
1982] :
• nappe de l'Autapie-Ubaye à dominante carbonatée;
Etape l (Lutétien?) • nappe du Parpaillon à dominante gréseuse.
FIY§..ch noir Brèche des Queyrelets
EROSION -
Couverture de la Zone Houillère (future nappe de Champcella et du Chatelet)
Figure 3.6: Calendrier de mise en place des nappes : (étape~ 1 à 3) superfi~ielles (olistostrom~), p~is (4)
redécoupage en sous-unités par des chevauchements hors-sequences vers 1 Wou le SW. Les dIrectIOns
de transport précoces ne sont pas connues, mais ne sont pas forcément E-W.
Leur mise en place n'est pas synchrone. La nappe de l'Autapie a été tout d'abord
charriée sur les domaines briançonnais et subbriançonnais par l'intennédiaire d'un
olistostrome ("schistes à blocs"), puis sur le bassin de l'Embrunais-Ubaye au Priabonien
[Merle, 1982]. La direction de transport associée à ce charriage épiglyptique serait N ou NW
d'après Merle [1982].
Ensuite, le domaine externe (Embrunais-Ubaye) et le domaine briançonnais ont subi
une phase de défonnation synmétamorphe et d'érosion [Debelmas & Lemoine, .1962, Tricart,
1980, 1984] avant la mise en place de la nappe du Parpaillon d'abord sur le domaine
briançonnais à l'Oligocène inférieur (fig. 3.6, étape 3), puis sur le domaine externe et la nappe
de l'Autapie au Miocène [Merle, 1982].
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La nappe du Parpaillon a entraîné au cours de son passage sur les unités briançonnaises
et subbriançonnaises des écailles [Kerckhove 1969], dont le contenu stratigraphique peut nous
renseigner sur son parcours et donc sur la paléogéographie à cette époque (voir § 1II-2-C).
ll-2) Séquence des chevauchements et directions de transport
A) Chevauchements précoces (Eocène)
D) Redécoupage de l'édifice de nappes (Oligocène)
Dans la région d'étude, les directions de raccourcissement et de transport des nappes
vers l'Wou le SW sont bien contraintes [Tricart, 1980]. Cependant, les structures associées
ne sont pas liées aux transports précoces puisqu'elles sont synmétamorphiques. La nappe de
Peyre-Haute se met en place dès l'Eocène dans des conditions superficielles (§ lI-l). Il n'est
pas certain que ce premier charriage se soit fait suivant la même direction que ceux associés
aux phases alpines plus récentes. En effet, Caby [1973] et Caron [1977] ont décrit dans les
zones internes des charriages vers le N-NW, et Merle [1982] a proposé pour la nappe de
Flysch à Helminthoïdes du Parpaillon une direction de transport vers le N ou le NW (Eocène)
précédant le charriage vers le SW (Oligocène-Miocène). Quelques indices de mouvement vers
le N-NW antérieur au raccourcissement principal E-W à NE-SW ont été observés localement
dans ma zone d'étude, mais seule une étude systématique pourrait permettre de les vérifier à
l'échelle régionale.
Une interaction entre deux phases de déformation d'orientations différentes est illustrée
par l'exemple suivant. L'axe du synclinal couché de la nappe de Peyre-Haute montre des
segments N80 et N150. Or, dans le secteur du Serre la Cavale (fig. 3.9A), la charnière d'axe
N80 s'étend sur 2 km avec cette direction, et a pu être générée par un cisaillement vers le
NNW. Son flanc inverse porte des surfaces striées (130NEIO, trend N60) produites par le
charriage vers le SW de la nappe du Chatelet (série du Béai Traversier). Ce cisaillement vers
le SW est à priori postérieur au cisaillement vers le NNW responsable du plissement
synclinal. Tricart [1980] attribuait à la première tectonique briançonnaise la mise en place
vers l'ouest de la nappe de Peyre-Haute en dalle subhorizontale et le développement, en son
sein d'une schistosité «d'entraînement}) (SI local et pli Pl) progressivement arquée au cours
de sa progression vers la zone externe en étant bloquée par le môle pelvousien (virgation). Au
contraire, je propose que la mise en place de la nappe du Chatelet sur la nappe de Peyre-Haute
par l'intermédiaire d'un chevauchement hors-séquence (voir § suivant) ait provoqué la
courbure et la réorientation du synclinal de nappe (fig. 3.9B), initialement N80.
On peut donc proposer deux hypothèses de travail. Les charriages précoces se sont fait
soit 1) dans la même direction que le raccourcissement principal vers l'Wou le SW (ce qui
est l'opinion généralement admise pour le Briançonnais); soit 2) obliquement ou même
perpendiculairement au transport vers le SW, c'est à dire vers le NNW ou le NW. Une étude
structurale serait nécessaire pour trancher entre ces deux hypothèses, qui conduisent bien

















Figure 3.8: Phases successives de mise en place de (1) la nappe de l'Autapie sur l'olistostrome des « schistes
à blocs» à l'Oligocène inférieur et de (2) la nappe du Parpaillon à la fin de l'Oligocène. Ces deux nappes ont une
sédimentation spécifique provenant de deux domaines internes différents [Kerckhove, 1969].
Tr<lit lortem~"t ol/Julé : p!is=enl. - Trdit !i"~m~,,' ol/dulé : érosion. discordance. - Truil m liRM h,irù : ftllCluration. _
Fli'ch~ "c,tical~. pointe en haut : S<.>uli:vement: pointe en bas : 311.i"etllcnt. - Flrch~ ho,tw"taJ~ : charri"IC. - Fache ob/iqu~ :
d':verscmc1ll. rellversemellt. sous·,h~rria~e. - /;'II 1/(l/r : üli ..hllSllom.".
Les structures oligocènes sont associées au transport de l'édifice de nappes
briançonnaises vers l'ouest et au fonctionnement du front pennique. La direction de
raccourcissement varie de NW au nord de l'arc à WSW au sud et elle est E-W à NE-SW dans
la région d'étude' [platt, 1989]. Cette déformation (D2, [Tricart, 1980]) se traduit par un
système de "rampe et palier" (ramp and flat). Les rampes sont des chevauchements hors-
séquences, qui redécoupent l'édifice initial briançonnais. Le meilleur argument pour une
géométrie de ce type est la mise en évidence d'un chevauchement qui monte de la base des
quartzites à la bordure orientale de la zone briançonnaise jusqu'à la base du Dogger au Béai
Traversier (nappe du Châtelet-Assan, fig. 3.2).
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Ti : quartzites du Trias inférieur; Tm : dolomies du Trias moyen (Db : niveau repère du Ladinien) ; TsC : évaporites
ou brèches du Carnien ; Jm : calcaires du Jurassique moyen; Js : calcaires du Jurassique supérieur; Cs : calcschistes
du Crétacé supérieur; E-Cs : calcschistes crétacé supérieur-éocène.
Figure 3.10 : Empilement de quatre écailles au front de la zone briançonnaise (massif de Montbrison (Mtb) vu du
col de la Pousterle (Pous)). La structure montre des plis de propagation de rampe résultant de la phase de charriage
des zones internes sur la zone externe par l'intermédiaire du chevauchement pennique.
C) Rétrocharriages et rétroécaiUages
Au sein des unités briançonnaises, on observe une schistosité postérieure à la schistosité
oligocène liée au charriage vers l'ouest (D3, [Tricart, 1975, Tricart, 1980]). Le serrage associé
a accentué la courbure des anticlinaux et des synclinaux de nappes ou en a créé de nouveaux.
La vergence étant opposée à celle de la phase précédente, il a pu engendrer des structures
d'interférence: plis en" tabatière " (ex. synclinal des Thures, fig. 3.11, synclinal de Clot la
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Au front de la zone briançonnaise, cette défonnation syn-métamorphe se traduit par
l'empilement d'écailles et de plis par propagation de rampe (ex. Massif de Montbrison, fig.
3.10, coupe C-C') à proximité du front pennique. Ce chevauchement crustal a pennis la mise
en place des unités internes sur la zone externe à partir de l'Oligocène [Tricart, 1980]. Lui-
même et les structures associées à l'intérieur de la zone briançonnaise ont fonctionné en
chevauchement hors-séquence puisqu'ils ont défonné certains contacts tectoniques plus
anciens comme la base des nappes de Flyschs à Helminthoïdes (présence de klippes de Flysch
à Helminthoïdes pincées entre par exemple la nappe de Champcella et la nappe de Peyre-
Haute (Le Puy, coupe E-E') ou entre deux unités de la nappe du Chatelet (Crête de Croseras,
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Figure 3.11 : Synclinal des Thures (couverture de la Zone Houillère) en forme de "tabatière".
Q : quartzites du Trias inférieur; Tm : dolomies du Trias Moyen.




























Figure 3.12: Panorama des gorges du Guil (depuis le sommet du Cugulet).
FB : Front Briançonnais ; Q : quartzites du Trias inférieur; Tm : dolomies du Trias moyen; N : dolomies du trias supérieur; Jm-s : calcaire du Jurassique
moyen et supérieur; Cs : Calcschistes du Crétacé supérieur; FH : Flyschs à Helminthoïdes.
_Â - - -Â _ Chevauchement primaire Â .4 Chevauchement hors-séquence
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Cime, coupe E-E') ou en " champignon" (ex. anticlinaux des Gorges du Guil [Tricart 1980],
coupe H-H' et fig. 3.12).
L'effet de rétrodéversement, allant même jusqu'au rétrochevauchement s'est développé
principalement à la bordure interne de la zone briançonnaise, qui est retournée et chevauche
vers l'est les unités piémontaises adjacentes (ex. Chaberton, coupe A-A', pointe de Rasis,
coupe H-H'). De même, certaines unités piémontaises de marge continentale
rétrochevauchent d'autres unités piémontaises d'origine océanique (ex. Rochebrune, coupe C-
C).
D) Rotation antihoraire des zones internes et rejeu distensif récent
Une rotation anti-horaire post-oligocène d'au moins 30° des zones internes à l'arrière du
front pennique est prédite par plusieurs modèles alpins [Gidon, 1964, Ménard 1988, Vialon et
al., 1989]. De nouvelles analyses paléomagnétiques semblent confirmer cette rotation anti-
horaire.
Ces résultats préliminaires font l'objet d'un article soumis (publication 3).
First paleomagnetic data on the cover of the alpine Briançonnais nappes: evidence for
post-oligocene counterclockwise rotation in the western Alps.
Jean-Charles Thomas, Marie-Elisabeth Claudel, Marielle Collombet,
Thierry Dumont, Pierre Tricart & Annick Chauvin.
Earth and Planetary Science Letter
Soumis en Novembre 1998.
Le matériel utilisé est 1'« Ammonitico rosso », calcaires noduleux d'âge Callovien-
Oxfordien, ou dans certains cas les calcaires roses à crinoïdes du Callovien. L'aimantation est
portée par l'hématite. Les sites échantillonnés dans les nappes briançonnaises de Peyre-Haute
et de Champcella montrent une rotation antihoraire de 47°+/_13° par référence à l'Europe
stable. Cette rotation est postérieure aux plissements syn-métamorphiques des nappes (test du
pli négatif) donc post-oligocène et antérieure aux basculements associés à la fracturation
tardive (dispersion moins importante après correction des basculements).
Si elle est confirmée par l'études élargie à l'ensemble de la zone briançonnaise (thèse en
cours, M. Collombet), il deviendra nécessaire d'appliquer une rotation en sens contraire
(horaire) à toutes les directions actuelles des structures mésozoïques et à tous les marqueurs
microtectoniques alpins plus anciens que l'Oligocène avant de les interpréter. Malgré le
caractère local et préliminaire de ce résultat, il en sera tenu compte dans les propositions
paléogéographiques de la partie 4.
La zone briançonnaise est également affectée par une fracturation extensive à
transtensive récente à actuelle [Sue, 1998]. L'extension s'exprime suivant un réseau de failles
longitudinales et transverses à l'arc alpin (de directions respectives N160-N140 et N50-N90).
Deux faisceaux de failles longitudinales encadrent la zone briançonnaise à l'ouest et l'est. Ce
sont respectivement les faisceaux de failles de la Haute Durance et de la Clarée [Barféty, et al.
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1968, Sue, 1998]. Ces failles ont des composantes normales maximales de l'ordre du
kilomètre et décrochantes d'ampleur malheureusement impossible à apprécier directement.
Elles seront prises en compte lors du dépliage des coupes (§ III). La région briançonnaise
correspond à une zone de décrochement dextre, qui pourrait accommoder la rotation anti-
horaire des zones internes [Gidon, 1964, Ménard 1988, Vialon et al., 1989].
Les failles associées au faisceau de la Haute-Durance se branchent vraisemblablement
en profondeur sur le front pennique, qui serait alors actuellement réactivé en faille normale
(<< détachement») [Sue & Tricart, soumis].
* * *
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-Etat antérieur au rétrodéversement













2) déplier les structures à vergence interne (rétrochevauchements et
rétrodéversements) ;
Ma démarche rétro-tectonique comprend trois stades (fig. 3.13) :
1) annuler les rejets normaux des failles récentes (ex. faisceau de Haute Durance) ;
Les reconstructions classiques [Lemoine, 1984] étaient basées sur une séquence de
chevauchement aussi simple que possible, aboutissant à une paléogéographie initiale
complexe. Je propose l'inverse: une paléogéographie simplifiée, plus facile à interpréter
dans le cadre téthysien et valaisan du Mésozoique, au prix d'une histoire des charriages plus
complexe. Six types d'unités issues de domaines paléogéographiques différents ont été
définis ci-dessus (§ 1).
Le dépliage des unités briançonnaises doit être fait selon des transects perpendiculaires
à la direction du front de la zone briançonnaise, c'est à dire selon une direction E-W dans la
zone d'étude, parallèlement au raccourcissement principal oligocène (fonctionnement du
chevauchement briançonnais frontal, § 11-2). La direction de raccourcissement anté-oligocène
n'étant pas contrainte, je proposerai ensuite deux hypothèses de reconstitutions basées sur les
deux directions possibles de mise en place précoce des nappes briançonnaises. L'équilibrage
des coupes est impossible du fait des grands décrochements, qui lacèrent la zone
briançonnaise à l'est [ex. faille de la Clarée, Barféty et al., 1968] et à l'ouest [ex. faille de
Ruburent, Gidon, 1956].
III) DÉPLIAGE DE LA ZONE BRIANÇONNAISE






~ Flyschs à Helmintoïdes ~ Faille normale récenteEl Trias supérieur de Peyre Haute Chevauchement ou rétro-chevauchement/63 Trias moyen des autres nappes ~ Chevauchement ancien renverséEIl Trias inférieur par le rétrodéversement
B Lias prépiémontais Surface érosive
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Figure 3.13 : Essai de dépliage de la coupe du Guil (coupe G-G')
Etat antérieur aux chevauchements hors-séquences




A) L'unité inférieure est une unité de type Champcella, qui constitue la base de
l'édifice. Elle a conservé sa semelle penno-carbonifère et présente une succession
d'anticlinaux et de synclinaux correspondant aux horsts et grabens crétacés (fig. 3.15). Elle
regroupe les sous-unités tectoniques dont les séries comportent des érosions importantes au
Jurassique inférieur (émersion), au Jurassique supérieur (tectonique du Callovo-Oxfordien) et
au Crétacé supérieur (voir partie 2).
La reconstitution paléogéographique de la coupe de l'Ubaye (partie 2, § II-2, fig. 2.14)
est valable pour les autres coupes transversales briançonnaises. Par exemple, l'anticlinal des
Ayes (coupe D-D') montre une série réduite avec du Crétacé supérieur reposant en
discordance sur les quartzites du Trias inférieur. Il représente le prolongement septentrional
Les arguments stratigraphiques (partie 2) sur l'organisation des aires de sédimentation
permettront par la suite de proposer une position paléogéographique pour le domaine
briançonnais dans son ensemble au sein de la marge téthysienne.
J'ai choisi deux profils pour illustrer ce processus de dépliage: l'un correspondant à la
coupe naturelle du Guil (coupe G-G', fig. 3.13) et l'autre à celle de l'Ubaye (coupe 1-1', fig.
3.14). Ces profils sont les meilleurs exemples, car ils recoupent profondément les structures,
ont l'orientation requise et sont bien documentés dans la bibliographie (Debelmas &
Lemoine, 1962, Gidon, 1962, Gidon et al., 1994, Michard & Henry, 1988, Platt et al., 1989].
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3) annuler les rejets le long des rampes de chevauchements hors séquences pour
aboutir à la géométrie résultant des déformations compressives antérieures.
ill-l) Commentaire des profils dépliés:
-Smlcture et paléogéographie du domaine briançonnais
Stmcttlre et paléogéographie du domaine briançonnais
® coupe /-/' simplifiée
- unité de Combrémont, caractérisée par érosion anté-Jurassique supérieur profonde:
l'Ammonitico rosso repose directement sur Quartzites du Trias inférieur;
C) L'unité de Clot la Cime montre une série avec à la base des gypses et
dolomies datées duCarnien surmontés directement par le Dogger transgressif (massif de Clot
la Cime). Cette unité est souvent décoiffée à ce niveau marneux et est alors uniquement
constituée de gypses.
Des cargneules observées au sommet des calcschistes Crétacé à Eocène de la série de
l'Ascension sont la trace du passage d'une nappe à semelle de gypse au-dessus de la nappe de
Peyre-Haute. La klippe du pic des ChaIlanches montre une série de type Clot la cime, qui
chevauche en hors-séquence le flanc inverse de la nappe de Peyre-Haute. Il faut noter que
l'aire de Peyre-Haute possédait aussi une série évaporitique épaisse à la base des dolomies du
Norien (décollement facilité) et aurait peut-être été en continuité paléogéographique avec
l'aire de Clot la Cime (fig. 3.13).
- unité du Prorel-Rio secco, caractérisée par une exhumation tardi-hercynienne du socle,
puis par une érosion jurassico-crétacée.
Les écailles à socle métamorphique (micaschistes) peuvent être distinguées
cartographiquement des écailles à série permo-scythiennne épaisses (série de Combrémont).
Ces deux unités de Briançonnais interne ont cependant les mêmes caractéristiques
stratigraphiques que les unités de type Champcella (ex. unité de Roche Charnière). Elles sont
caractérisées par une érosion anté-Malm et crétacée très importante.
L'unité de Combrémont pourrait être considérée comme le prolongement oriental de
l'unité du Marinet en raison de sa position structurale adjacente dans la coupe de l'Ubaye
après dépliage (fig. 3.14a') et des affinités entre leurs séries stratigraphiques (érosions
jurassiques et crétacées). Suivant cette hypothèse, et en dépit de son caractère plus
métamorphique, elle aurait donc une origine moins interne que les unités du Chatelet et de
Peyre-Haute (fig. 3.14). En tout état de cause, elle n'aurait pas de rapport paléogéographique
direct avec l'unité du Prorel-Rio secco.
Au coeur de l'anticlinal renversé du Chaberton, l'unité du Prorel-Rio secco est
directement chevauchée par la zone piémontaise (série du Chaberton-Grande Hoche, « Pré-
piémontais », [Lemoine, 1961]), qui se biseaute vers l'est (coupe A-A'). La superposition dans
ce cas n'est pas initiale, mais le résultat de chevauchement hors-séquence redécoupant
l'édifice Piémontais sur Briançonnais. En effet, les unités piémontaises ont été charriées
D) Les "écailles intermédiaires" sont actuellement insérées dans le contact
entre la zone briançonnaise et la zone piémontaise. Deux unités sont englobées dans la "Zone
d'Acceglio" [Lemoine 1961]. On observe l'accolement de ces deux unités au niveau du col du
Tronchet (Izoard) (fig. 3.3):
B) L'unité du Châtelet, qui comporte des dolomies du Trias moyen et des
marnes épaisses du Jurassique moyen, surmonte l'unité de type Champcella, c'est à dire l'unité
des Ayes, l'unité inférieure du Guil et l'unité du Marinet. Elle est recouverte à l'ouest par
l'unité de Peyre-Haute (klippes du pic des Houerts et de la crête de Vars) et à l'est par l'unité
de Clot la Cime (fig. 3.13).
de la structure de l'anticlinal du Marinet (coupe 1-1') dans la coupe de l'Ubaye, qui montre la
même discordance. L'anticlinal (horst) des Ayes est juxtaposé à l'ouest au synclinal du
Mélezin (graben), qui comporte une épaisse série de calcaires du Néocomien et des brèches
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Figure 3.14: Essai de dépliage de la coupe de l'Ubaye (coupe 1-1').
TI : quartzites du Trias inférieur; Tm : dolomies du Trias moyen; C : brèches du Carnien ; Js : calcaires du Jurassique
supérieur; Cs-E : calcschistes du Crétacé supérieur ou de l'Eocène; 1, 2, 3,4 : étape de déformation.
Nappe de Marinet
@
Coupe du col du Tronchet
96 97
(2) oblique au raccourcissement principal E-W (je suggère une direction N-NW, § II-2-
A).
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D) Les unités piémontaises de marge continentale (ou "pré-piémontaises",
selon Lemoine [1961]) sont essentiellement constituées par des dolomies noriennes (ex.
Roche des clots, Grande Hoche, Chaberton, Rochebrune, Péouvou). Ces unités appartiennent
à la marge continentale de la Téthys ligure [Lemoine et al., 1978, Dumont, 1984]. Elles se
composent d'une épaisse série de dolomies du Trias supérieur (800m de Norien, [Mégard-
Galli, 1972]) surmontées de calcaires plus ou moins gréseux et de marnes d'âge Rhétien à
Crétacé supérieur sans lacune d'émersion, à la différence des unités briançonnaises et en
particulier de l'unité de Peyre-Haute. Leur caractéristique essentielle est en outre qu'elles
contiennent d'épaisses brèches d'âge Lias-Dogger à éléments d'origine briançonnaise.
La différentiation entre zone briançonnaise et zone piémontaise se' fait lors de
l'émersion du domaine briançonnais, c'est à dire à partir du Lias inférieur. La lacune d'érosion
est inexistante en domaine piémontais, intermédiaire sur les unités de type Peyre-Haute
E) L'unité de Peyre-Haute se trouve imbriquée dans l'édifice briançonnais
actuel, mais cette imbrication est prinCipalement due à un chevauchement hors-séquence
visible au niveau du Serre la Cavale (§ II-2, coupe G-G', fig. 3.13).
Je propose donc pour cette unité une origine plus interne que celles des unités de type
Chatelet et Champcella. Étant donné que l'on ne connaît pas la direction de transport précoce
de cette nappe, je présente plusieurs hypothèses de reconstitution paléogéographique suivant
que cette direction de chevauchement anté-oligocène est:
(1) parallèle au raccourcissement principal E-W ;
La seconde hypothèse me semble la plus plausible car la géométrie actuelle montre aux
moins deux phases de chevauchements ayant des directions croisées (voir § II-2-A) et la
phase de raccourcissement E-W liée à la mise en place des zones internes sur la zone externe
génère des chevauchements hors-séquences au sein de la zone briançonnaise (§ II-2).
A) Les écailles subbriançonnaises du secteur étudié sont pour la plupart
décollées à la base des calcaires du Jurassique moyen. Leur série comporte des brèches au
sommet de ces calcaires, puis des schistes noirs du Callovo-Oxfordien, des calcaires
brèchiques du Néocomien (brèche de l'Argentière) et des calcaires crétacés supérieurs épais et
brèchiques. Il n'existe apparemment pas de Jurassique inférieur. On trouve à leur base ou en
écailles isolées des dolomies cargneulisées attribuées au Trias supérieur (Norien ou Camien?).
Ce type de série (lacunaire) semble donc appartenir au domaine émergé briançonnais au Lias-
Dogger, et se distingue de celui-ci à partir du Jurassique moyen-supérieur. Cette série
subbriançonnaise rappelle certains secteurs situés au bord externe de la zone briançonnaise
(ex. série de Tête Noire ou série de Champcella s. s. (partie 2, § II-2).
ID-2) Comparaison avec les domaines adjacents
précocement sur les unités briançonnaises. Sur les coupes F-F' et G-G' (fig. 3.1C), un
chevauchement hors-séquence recoupe l'empilement d'unités piémontaises sur des unités
briançonnaises avant le renversement des séries (rétrocharriage). Ce chevauchement est
visible au niveau de la "fenê~e d'Arvieux" et se poursuit vers le nord au niveau de la coupe A-
A'.






























































































































































Structure et paléogéographie du domaine briançonnais
Structure et paléogéographie du domaine briançonnais
(préservation du Lias) et importante sur les unités de type Champcella (érosion jusqu'au Trias
moyen-Carnien).
Structuralement, les unités piémontaises sont actuellement situées à l'est sous les unités
briançonnaises rétrodéversées (ex. Chaberton), ou elles-mêmes rétrocharriées (ex.
Rochebrune), ou encore sé~ées des unités briançonnaises par des failles récentes (ex. faille
Est-briançonnaise).
C) Les écailles entraînées sous les nappes de flysch à Helminthoïdes
Au col de Restefond, des écail1es briançonnaises et subbriançonnaises sont insérées
entre les grès d'Annot autochtones et les nappes de Flysch à Helminthoïdes [fig. 3.15,
Kerckhove, 1969]. L'ordre de superposition des écailles est le suivant, du bas vers le haut:
- l'unité du Chevalier-Ventebrun avec un Trias moyen complet assez épais de type
Champcella.
- l'unité de Roche Chevalière composée de quartzites directement surmontées par une
brèche conglomératique (Dogger) et par des calcaires noduleux roses du Malm. Un hard-
ground crétacé à éocène (Nummulites du Priabonien) repose sur le sommet érodé de ces
calcaires [Bourbon et al., 1975, Bourbon, 1980], cependant des placages et des filons de
Crétacé supérieur sont préservés (Turonien, Helvetica Z).
L'érosion profonde d'âge Jurassique supérieur est comparable à celle enregistrée dans
l'unité de Combrémont ou les "écailles intermédiaires" [Bourbon et al., 1975].
- l'unité de la Roche de la Madeleine comprend des schistes versicolores du Trias
supérieur (base du Norien) directement surmontés par des calcaires épais du Dogger puis par
des marnes brèchiques du Crétacé supérieur par l'intermédiaire d'un hard-ground. Cette unité
possède une série comparable à l'unité de Peyre-Haute orientale.
- l'unité du Mourre Haut est composée de calcaire récifal du Jurassique supérieur (série
de type Séolanes) [Lereus, 1986] directement surmonté par le Nummulitique transgressif
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lors du passage de la nappe de Flysch à Helminthoïdes, les écailles les plus élevées devraient
provenir des domaines paléogéographiques les plus distaux, c'est à dire du bassin. Or, on
observe le contraire. Par conséquent, les nappes de Flysch à Helminthoïdes auraient d'abord
été charriées sur un domaine de plate-forme avant! d'atteindre le domaine pélagique
briançonnais. Ceci ne peut se concevoir dans un cadre paléogéographique simple, où les
flysch à Helminthoïdes sont transporté du bassin océanique (leur milieu de dépôt) vers le
continent suivant une direction constante vers l'ouest [Kerckhove, 1969] et au travers d'une
marge organisée de façon cylindrique.
Par contre, ceci le pourrait dans l'hypothèse où le raccourcissement initial de nappes
n'aurait pas eu la même direction que le raccourcissement principal E-W plus tardif(§ 1-2 et §
III), (Merle, 1982]. On peut également penser que les domaines de la marge étaient disposés
obliquement par rapport à l'alignement N-S actuel des zones alpines.
m-3) Conclusion
Les structures héritées du Paléozoïque et du Mésozoïque (en particulier du Crétacé) ont
servis de rails à l'inversion. Les nappes de charriage correspondaient à des aires de
sédimentation plus ou moins subsidente suivant la période avant leur redécoupage par des
chevauchements hors-séquences. Ainsi, les particularités stratigraphiques de chaque type de
nappe défini au § 1reflètent 1'histoire tectonique de tel ou tel secteur de marge briançonnaise.
L'ensemble des données recueillies ne permettent pas de présenter ici une reconstitution
palinspastique satisfaisante en trois dimensions. Nous n'avons pas obtenu assez de contraintes
sur la direction de charriage précoce des unités tectoniques et sur leurs déplacements le long
des failles décrochantes tardives pour replacer avec certitude les aires paléogéographiques
distinguées dans leur position initiale.
Cependant, une synthèse des faits nouveaux est détaillée au § 1-2 de la partie 4. Celle-ci
permet de situer approximativement chacune des aires de sédimentation par rapport aux




Cf'2 - - - _ _ 1 1 lH
l,Ptrlu r",~ ---1 ...~.









Figure 3.16 : Coupe des écailles briançonnaises situées sous la nappe de Flysch à Helminthoïdes au col de
Restefond [Kerckhove, 1979].
GA: Grès d'Annot; Tq : Trias inférieur; Tm : Trias moyen; Jm: Jurassique moyen; Js r : Jurassique supérieur
récifal; J : Jurassique, C. : Crétacé; FR : Flysch à Helminthoïdes.
On remarque que les unités de plate-forme (Jurassique récifal) se trouve actuellement
au-dessus des unités de bassin (Jurassique pélagique). Cette disposition est paradoxale car, si
l'on considère l'empilement actuel comme reflétant la disposition des domaines recouverts
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1) LE DOMAINE BRIANÇONNAIS AU MÉsozoïQUE
1-1) Déformation synsédimentaire du domaine au Mésozoïque
A) Chronologie de la déformation
L'analyse de la sédimentation du domaine briançonnais nous a permis de mettre en
évidence les périodes de mobilité tectonique suivantes:
Au Ladinien inférieur, la déformation se traduit par une subsidence différentielle lors de la
sédimentation de l'unité lithologique des «calcaires rubanés ». Elle est associé à un
épaississement vers l'est qui paraît être relié à une distension, car on observe par
ailleurs des failles nonnales et des filons sédimentaires.
Au Ladinien terminal-Carnien, la présence de brèches et de séismistes et la proximité
d'une activité volcanique (cinérites) pourraient être la conséquence d'une extension
régionale.
Au Lias, la fracturation syn-rift du domaine qui accompagne ou précède l'émersion de
l'ensemble du domaine briançonnais, détennine deux aires paléogéographiques
distinctes: l'aire de Champcella profondément érodée et l'aire de Peyre-Haute moins
érodée.
Au Callovien-Oxfordien, une nouvelle fracturation du domaine briançonnais se superpose à
la phase de subsidence thennique de la marge lors de l'ouverture de la Téthys ligure.
La reprise des mouvements tectoniques amplifie la subsidence" post-rift ", remobilise
des structures antérieures et en crée de nouvelles.
De l'Aptien à l'Albien supérieur, le développement de hard-grounds est contemporain du
fonctionnement de failles nonnales délimitant des horsts et des grabens.
Au Turonien supérieur, les structures orientées E-W (orientation actuelle) semblent
reprises en décrochement. Le régime tectonique paraît encore extensif, contrairement à
une partie du domaine externe affecté par la compression N-S pyrénéo-provençale.
Au Campanien-Maastrichtien, l'importance des resédimentations pourrait annoncer le
début de la convergence à l'instar du raccourcissement pyrénéo-provençal reconnu en
domaine externe.
A l'Eocène supérieur, les premières nappes briançonnaises se mettent en place
superficiellement par l'intermédiaire d'olistostromes. La nappe de Peyre-Haute se met
en place dans un premier temps au début de la sédimentation du Flysch noir
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La disposition structurale actuelle résulte des phases des compressions pyreneo-
provençales, puis alpines. L'interprétation suivant laquelle le cylindrisme des zones alpines
reflète la structuration de la marge téthysienne est remis en cause si l'on prend en compte
plusieurs phases de raccourcissements croisées et le redécoupage hors-séquence de l'édifice
de nappes briançonnaises à l'Oligocène. Le dépliage des unités briançonnaises sur des critères
stratigraphiques et tectoniques pennet de distinguer cinq types d'unité tectoniques pour la
zone briançonnaise :
A) Dépliage des unités briançonnaises au SE du Pelvoux
C'est ce que j'ai fait sur la figure 4.1 : les failles liasiques actuellement N-S étaient NE-
SW avant la rotation anri-horaire des nappes. Elles auraient donc été avant le cycle alpin,
parallèles aux directions cévenoles dans le domaine externe et à l'axe du rift téthysien. De la
même façon, les failles callovo-oxfordiennes NE-SW à E-W étaient E-W à NW-SE. Suivant
la direction de la compression, qui a varié au cours du cycle alpin, ces structures mésozoïques
ont été transportées passivement ou inversées.
La direction de raccourcissement oligocène est globalement perpendiculaire au front
pennique, c'est à dire E-W au nord et NE-SW au sud de la zone d'étude. La direction
antérieure est mal contrainte. Les nappes pourraient venir du S ou du SSW en considérant les
travaux de Merle [1982] sur la nappe de Flysch à Helminthoïdes du Parpaillon ou la courbure
de la nappe de Peyre-Haute acquise en deux étapes (§ II-2-A). Ces directions seraient
également à corriger, car ces phases de chevauchements sont antérieures à la rotation tardive
mise en évidence par le paléomagnétisme.
1-2) Reconstruction paléogéographique de la zone briançonnaise
briançonnais (Brèche des Queyrelets) avant celle du Prorel-Rio secco (Brèche de
l'Eychauda, Bartonien à Priabonien, (Barféty et al., 1992]).
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B) Prise en compte de la rotation post-oligocène pour l'interprétation des
structures mésozoïques et de J'inversion
Les résultats de l'analyse paléomagnétique menée par J.C. Thomas [publication 3] sont
locaux et préliminaires, mais semblent valider les modèles alpins de Ménard [1988] et Vialon
et al. [1989]. Néanmoins s'ils se continnent pour l'ensemble des zones internes, les
reconstructions paléogéographiques devront tenir compte de la rotation post-oligocène
d'environ quarante degrés en sens anti-horaire.
L'unité de Champcella constitue la base de l'édifice briançonnais. Elle a conservé sa
semelle penno-carbonifère (couverture de la Zone Houillère) et présente une succession
d'anticlinaux et de synclinaux correspondant aux horsts et grabens crétacés.
L'unité de Combrémont constitue un horst de l'unité précédante appelée unité de
Marinet au sud de la zone étudiée.
L'unité du Chatelet s'en distinguent par un Dogger marneux très épais. Celle-ci est
recouverte par l'unité de Peyre-Haute sous fonne de klippes (pic des Houerts, crête de Vars)
et par l'unité de Clot la Cime.
L'unité de Clot la Cime chevauchait initialement l'unité du Chatelet au bord interne de
la zone briançonnaise et chevauche ensuite en hors-séquence l'unité Peyre-Haute (pic des
Chalanches).
L'unité du Prorel-Rio secco provient d'un domaine affecté par une forte exhumation





















































































































Évolution géodynamique du domaine briançonnais
mon avis d'un chevauchement hors-séquence postérieur au chevauchement d'unités
piémontaises sur d'autre unités briançonnaises (unités de Clot la Cime et du Chatelet)
ultérieurement rétrodéversé.
Les unités ci-dessus étaient toute en continuité avant écaillage et constituaient le bloc
basculé briançonnais.
L'unité de Peyre-Haute était située au sommet de l'empilement briançonnais avant les
serrages récents, et elle n'est recouverte que par un chevauchement hors-séquence situé à la
base de l'unité du Chatelet. On peut donc envisager une proximité paléogéographique entre le
domaine de Peyre-Haute et le domaine piémontais, cette unité chevauchant au niveau
d'Arvieux l'unité du Chatelet. L'unité de Peyre-Haute représenterait une transition entre un
domaine de bassin (les unités piémontaises), et un domaine émergé, karstifié et plus
profondément érodé au Lias-Dogger (les autres unités briançonnaises).
Cela pose le problème de sa position au sein du domaine briançonnais et notamment vis
à vis du nez du bloc basculé briançonnais constitué par l'unité du Prorel-Rio secco (ou Zone
d'Acceglio).
B) Unités briançonnaises de Vanoise
Les unités briançonnaises étudiées se prolongent au nord par celles de Vanoise.
L'organisation paléogéographique proposée dans ce travail correspond à celui proposé par
plusieurs auteurs pour les unités briançonnaises de Vanoise.
L'unité métamorphique de Vanoise occidentale [Jaillard et al., 1986] possède les
mêmes caractéristiques stratigraphiques des unités de type Champcella.
L'unité de la Grande Motte comportant une série à Norien et Lias épais et brèchique
est interprétée comme étant le prolongement structural au nord de l'unité de Peyre-Haute
[Jaillard et al., 1986, Deville, 1990]. Il n'existe cependant pas de continuité cartographique
entre elles, c'est pourquoi Jaillard et al. [1986] évoque une structure résultant non pas de
l'agencement mésozoïque, mais de décrochements à l'Alpin. Cette unité est replacée dans les
reconstitutions paléogéographiques [Debelmas, 1987, Jaillard et al., 1986, Deville, 1990] dans
une position analogue à la nappe de Peyre-Haute, c'est à dire en position interne. Bien qu'elle
appartienne clairement au domaine briançonnais en raison de ses caractéristiques (émersion
d'âge Jurassique inférieur à moyen, faciès du Jurassique moyen et supérieur, [Deville, 1986]),
elle est également proche par ses faciès brèchiques du Lias des séries piémontaises de marge.
La zone de Val d'Isère-Ambin [Jaillard et al., 1986, Deville, 1990, Jaillard, 1990]
montre deux types d'unités distinctes, qui peuvent être comparées aux deux types d'unités que
j'ai distingué dans les "écailles intermédiaires"
- la Zone du Chevril comporte des brèches jurassiques reposant directement sur les
quartzites du Trias inférieur ou les calcaires dolomitiques du Trias moyen profondément
érodés. Je compare donc cette zone aux unités de type Combrémont.
- la Zone du Clou-Mont Pourri comporte des resédimentations crétacées discordantes
sur le Paléozoïque anté-permien comme la série de type Prorel-Rio secco. Des filons de
marbres clairs sont signalés dans la série du Clou au sommet du Paléozoïque [Jaillard, 1990].
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Ces deux unités paléogéographiques seraient contigues au Mésozoïque d'après Caron &
Gay [1977], car la brèche polygénique de la zone du Chevril contient des éléments de
micaschistes provenant des unités plus internes de type du Clou. Ces dernières auraient été en
continuité avec la couverture du massif d'Ambin [Caron &/Gay, 1977]. De même, la relation
entre la zone de Val d'Isère-Ambin et les unités piémontaises adjacentes est établie du fait du
contenu brèchique des séries piémontaises. Elles comportent une brèche jurassique à
olistolithes de dolomies triasiques, de calcaires de type liasique, et de quartzites et de
micaschistes identiques à ceux que l'on connaît dans le Trias inférieur et le Permien du massif
d'Ambin [Caron & Gay, 1977, Jaillard et al., 1986].
C) Unités subbriançonnaises de Maurienne (fig. 4.2)
La coupe du Perron des Encombres [Samec et al., 1988] commence par une sene
Norien-Lias réduit-Dogger comparable à celles des unités de type Peyre-Haute. Au-dessus, la
série comporte des calcaires marneux à Cancellophycus surmontés par une brèche callovo-
oxfordienne (Brèche du Télégraphe), puis par les "Terres Noires" oxfordiennes [Rudkiewicz,
1988]. La coupe de Tête noire en Briançonnais externe (fig. 2.8) comporte également des
brèches du Callovo-oxfordien et des schistes noirs de l'Oxfordien [Barféty, 1967]. La série de
Champcella montre des calcaires à silex au Jurassique supérieur, faciès de passage entre les
marnes des unités subbriançonnaises et les calcaires noduleux (Ammonitico rosso) typiques
des unités briançonnaises. J'en déduis que la coupe de Tête Noire constituerait une série
transitionnelle entre les séries subbriançonnaises et les séries briançonnaises.
Les unités briançonnaises situées à la base de l'édifice (couverture de la Zone Houillère)
sont replacées à la bordure occidentale du domaine briançonnais dans les reconstitutions
paléogéographiques. Elles présentent de fortes affinités avec les unités subbriançonnaises de
Maurienne probablement proches paléogéographiquement.
D) Unités subbriançonnaise et briançonnaise des Préalpes (fig. 4.3)
Les Préalpes médianes sont subdivisées en deux nappes [Baud & Septfontaine, 1980, Mosar
et al., 1996, Borel, 1997], respectivement:
les Médianes plastiques comportant une série complète du Norien au Pliensbaschien ;
les Médianes rigides avec une série comportant uniquement de l'Aniso-Ladinien karstifié.
La nappe des Médianes rigides est située structuralement sur celle des Médianes
plastiques. Dans les reconstitutions paléogéographiques [Baud & Septfontaine, 1980], les
Médianes plastiques sont replacées au NW et les Médianes rigides au SE, dans le
prolongement des unités briançonnaises (fig. 4.3).
Le domaine des Médianes rigides, comme l'unité de type Champcella, a été érodé
jusqu'au Trias moyen au cours du rifting téthysien (ou des phases tectoniques postérieures).
Le domaine des Médianes plastiques est comparé, de par la position structurale de la nappe
correspondante, au domaine subbriançonnais [Baud & Septfontaine, 1980]. Il présente
cependant des similitudes avec le domaine de Peyre-Haute jusqu'à l'émersion au
Pliensbachien [Borel, 1997], mais s'en distingue à partir du dépôt des marnes à
Cancellophycus au Callovien comme les unités subbriançonnaises de Maurienne.
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Figure 4.2 : Coupe et carte du Perron des Encombres [Samec et al., 1988].
Perron
A) Comparaison de faciès
E) Conclusion
1-3) Similitudes entre le domaine briançonnais et le domaine externe
(Sud-Est de la France).
Les unités de marge piémontaises et les unités de type Peyre-Haute-Grande Motte sont
probablement issues de domaines de sédimentation proches.
D'après la synthèse du Sud-Est de la France, [Debrand-Passard & Courbouleix, 1984],
les environnements de dépôts mésozoïques de Provence et du domaine briançonnais
présentent des ressemblances (fig. 4.4).
En Vanoise, les unités de la zone de Val d'lsère-Ambin sont situées sous d'autres unités
briançonnaises (unité à Trias supérieur de type Peyre-Haute; unité à gypse de type Clot la
Cime). La nappe de Peyre-Haute-Grande Motte est donc d'origine encore plus interne que ces
« écailles intermédiaires ».
Certaines unités subbriançonnaises ont des affinités avec la nappe de Peyre-Haute (ex.
nappe des Médianes plastiques, unité du Perron des Encofnbres). Leur sédimentation syn-rift
est identique mais leur sédimentation post-rift est différente. La position paléogéographique
de ces unités au Jurassique moyen-supérieur (( post-rift») peut être évaluée par rapport à
l'emplacement du bassin de marnes à Cancellophycus fortement subsident.
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A. Zone des Gypses
B. Série carbonatées (Norien à Callovien)
C. Brèche du Télégraphe
D.Terres noires
1. Gypse; 2. Cargneules ; 3. Norien ; 4. Rhétien-Hettangien ; 5. Lias;
6. Dogger ; 7. Calcaires à Cancellophycus (Callovien?) ;
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Au Trias: les faciès carbonatés briançonnais bien développés ressemblent plus de
par leur faune et de par leur épaisseur à ceux de Provence qu'au Trias réduit du
Dauphiné [Ellenberger, 1963]. Au sein du Trias de Provence, des basaltes sont
signalés à l'extrême base de la formation fossilifère du mont Faron datée du
Ladinien [Glintzboeckel & Durand, 1984] et pourraient constituer une source pour
les cinérites briançonnaises (partie 2, § 1-1) suggérant ainsi la proximité des
domaines provençaux et briançonnais.
Au Lias: une zone haute (structure de la Tinée) s'individualise dès la début du Lias
avec des séries peu épaisses et très incomplètes, parfois réduite aux seules
formations hettangiennes, sinémuriennes ou lotharingienne [Dardeau, 1984]
similaires aux formations de la série de Peyre-Haute (fig. 1.4). L'arrêt de
sédimentation est également d'une durée comparable, la reprise des dépôts
s'effectuant au Toarcien. à l'Aalénien. au Bajocien et au Bathonien, voire parfois au
Callovien [Dardeau, 1984]. J'en déduis que le domaine briançonnais pouvait se
trouver dans le prolongement est des domaines provençaux à Lias réduit ou
lacuneux (arcs de Castellane et de Nice).
Au Dogger: les séries marneuses du bassin des l'Terre Noires ll (domaine vocontien)
montrent des faciès à Cancellophycus à la base [Kerckhove & Roux, 1978]
comparables à ceux du bassin à Cancellophycus caractéristique des unités
subbriançonnaises de Maurienne [perron des Encombres, Samec et al.; 1988] et des
Médianes plastiques [Baud & Septfontaine, 1980].
Figure 4.3 : Reconstitution palinspastique des nappes des Préalpes médianes, [Baud & Septfontaine, 1980].
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-Figure 4.4: Répartition des faciès mésozoïques dans le Sud Est de la France dans leur localisation actuelle,
d'après [Debelmas, 1983]. L'allongement NW-SE du bassin du Sud Est devient progres~iv:me?tE-W.
Les failles de direction cévenoles ont rejoué tout au long du mésozoïque. Les structures sont mdlques sur toutes les cartes,
car le raccourcissement des aires paléogéographiques par la tectonique n'est pas pris en compte.
A. Avignon, G. Grenoble, M. Marseille, N..Ni~e. ,. . . , . ,
Lias inférieur: 1. zones émergées; 2. DolomIes mtertldales a suprattdales ; 3. facIes zoogenes ; 4. et S. Marnes et calCaIres a
Ammonites et Gryphées (respectivement de faible et forte épaisseur).
Malm supérieur: 1. calcaires récifaux (Portlandie~) ; 2. calcair~s p~la~iq~es (Titho.nique) ; idem, plus prof?nds: ".
Crétacé inférieur: 1. calcaires à Rudistes (Urgomen); 2. calcaIres a debns (Urgomen) ; 3. marnes et calcaIres a SpOngIaIreS,
4. conglomérats phosphatés et niveaux condensés, calcaires micritiques à Ammonites d'épaisseur réduite; calcaires et marnes à
Ammonites. .
Crétacé supérieur: 1. calcaires à Rudistes; 2. sables glauconjeux et conglomérats; 3. marnes gréseuses à brèches sédimentaIres
du sillon provençal; 4. calcaires gréseux; S. calcaires pélagiques à foraminifères, Ammonites et Inocérames ; 6. plis.
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Le coulissage de l'ensemble des unités internes (unités subbriançonnaises,
briançonnaises et piémontaises dès le Crétacé supérieur [TrüTnpy, 1976, Frisch, 1979, Ricou,
1980, Stampfli, 1993], expliquerait que les faciès de couverture mésozoïque de la zone
B) Mise en place des unités internes
Au Crétacé inférieur, le faciès de l'Aptien (" Gault") trouvé au sud-est du domaine
briançonnais (Lac du Vallonnet, Ubaye) correspond au grès glauconieux de
Provence ou des Cévennes [Debrand-Passard & Courbouleix, 1984].
TrüTnpy [1976, 1988] et Stampfli [1993] contestent cette hypothèse et replacent le
Briançonnais au sud de la Provence pour expliquer leurs affinités de faciès (fig. 4.5B). Le
haut-fond provençal est contigu au nord avec le bassin vocontien en continuité avec les unités
ultra-helvétiques [Laubscher, 1975], tandis que le bloc briançonnais est rattaché au bloc
Corse-Sardaigne-Ibérie [TrüTnpy, 1976, Stampfli, 1993, Marchant & Stampfli, 1997]. Cette
reconstitution implique un déplacement important de l'ensemble du bloc briançonnais
jusqu'aux Préalpes et un dédoublement de la marge européenne sur la transversale suisse.
Cependant, cette hypothèse repose sur une interprétation paléogéographique d'une zone
tectoniquement compliquée constituées par les écailles ultra-helvétiques [Badoux, 1963] et
par la zone submédiane [Weidmann et al., 1976], mais elle a l'avantage de permettre la libre
dérive du bloc ibérique lors de sa rotation au Crétacé. L'autre hypothèse est plus
« autochtoniste » en ce qui concerne la position jurassique du domaine briançonnais.
Cette hypothèse fut déjà envisagée par Ricou [1980] et Maury & Ricou [1983]. D'après
ces auteurs, la limite E-W entre le bassin vocontien et la plate-forme provençale se
prolongeait à travers le massif de l'Argentera et au sein unités subbriançonnaises (fig. 4.5A).
A partir du Jurassique moyen-supérieur, ces unités comportent en leur sein les faciès de
transition entre un bassin (marnes à Cancellophycus) et une haut-fond (domaine
briançonnais). La transgression bathonienne venant du nord dans le bassin du Sud-Est. Les
séries subbriançonnaises se situaient effectivement au nord du domaine briançonnais au
Jurassique d'après cette reconstitution paléogéographique (fig. 4.5A).
Dans le Sud-Est de la France, les dépôts du Lias sont répartis parallèlement aux
structures « cévenoles» de direction NE-SW, fonctionnant lors du rifting téthysien (fig. 4.4).
Ce bassin s'élargit de façon à devenir triangulaire lors de la trangression dogger [Dardeau et
al., 1988] et s'oriente progressivement suivant une direction E-W. Cette caractéristique va de
pair avec une structuration E-W au Callovo-Oxfordien mise en évidence au nord de la
Provence [dans les "Terres noires" du Diois et des Baronnies, Dardeau et al., 1988], et
maintenant reconnue dans le domaine briançonnais [ex. faille du Vallon Laugier, Claudel et
al., 1997]. Cet argument, ainsi que les similitudes dans l'enregistrement sédimentaire,
permettent donc de proposer que les domaines briançonnais et provençaux étaient en
continuité au Jurassique, le Briançonnais pouvant se trouver à l'Est.
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Au Malm : les faciès néritiques des "calcaires blancs de Provence" ont des affmités
avec les calcaires à polypiers de l'unité des Séolanes [subbriançonnaise, Lereus,
1986], mais s'apparentent également aux calcaires micritiques briançonnais. La
plate-forme provençale se prolongerait par le hâut-fond briançonnais plus profond




















A. d'après Maury et Ricou [1983] ;
B. d'après Trürnpy [1976].
* * *
Le déplacement des domaines internes (fig. 4.6) est antérieur au détritisme priabonien
commun aux zones externe et internes [Trürnpy, 1976, Ricou, 1980], à l'arrivée sur la zone
externe des nappes de Flyschs à Helminthoïdes à l'Eocène supérieur [Kerckhove, 1969,
Trümpy, 1976] et des Préalpes à l'Oligocène inférieur à moyen [Caron et al., 1979, Lepinay,
1981]. Les unités subbriançonnaises et briançonnaises pourraient être individualisées entre
des rails d'une zone transformante fonctionnant de l'Aptien jusqu'au Cénomano-Turonien
[Ricou, 1980, 1984]. Cette zone transformante recoupe obliquement l'alignement E-W des
structures héritées de la phase du Jurassique moyen à supérieur et nécessite la création ou le
rejeu d'une discontinuité crustale pour permettre la translation vers le nord des unités
internes.
D'après Ricou [1980], 'les différentes unités subbriançonnaises ne représentent pas un
domaine paléogéographique, mais constituent une zone d'écaillage tectonique (fig. 4.6). Cette
étroite zone subbriançonnaise représenterait la trace d'un décrochement senestre ayant joué
entre le domaine externe (Sud-est de la France) et les domaines internes largement déplacés.
De plus, les directions de structurations mésozoïques du domaine briançonnais après une
rotation inverse à celle anti-horaire, qu'il subit tardivement dans l'histoire alpine [publication
3] sont d'abord NE-SW, puis E-W et correspondent aux grandes lignes structurales du Sud-
Est de la France.
Je propose que celle-ci soit située actuellement à l'emplacement du chevauchement
pennique frontal, discontinuité majeure imagée par le profil ECORS-CROP [Sénéchal, 1991,
Sénéchal et Thouvenot, 1991, Mugnier et al., 1993, Pfiffner et al., 1997]. Celui-ci fonctionna
à toutes les étapes de la compression [Tricart, 1980] et pourrait rejouer actuelkment en faille
de détachement [Sue, 1998]. Cette suture pourrait être la trace de la limite crétacée des futures
zones internes totalement inversée lors des compressions alpines. La direction initiale de cette
zone de failles pourrait être parallèle aux failles senestres NE-SW, qui affectent le Sud-Est de
la France au Crétacé [faille de Utelle-Maluna., Ricou & Frizon de Lamotte, 1986, faille de
Nîmes, Hibsch, 1979, 1992], compatible avec un déplacement des domaines internes vers le
nord lors de la compression N-S pyrénéo-provençale.
externe ne sont pas comparables à ceux des zones internes adjacentes, car ils ne sont plus en
face (tout spécialement pour le Trias).
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1 : Unité de Tende; 2 : salé; 3 : Piconiera ;
4 : Giodano ; 5 : Lan ; 6 : Séolanes ; 7 : cap. Morgon;
8: Vallouise-L'Argentière; 9 : Piolit-Petit Galibier;
10: Lauzet-Roche Olvera; Il : Perron des Encombres-
Moenda; 12: Pelat; 13 : Mémise; 14: Borée-Neuva;
15 : dent d'Oche.
Les flèches indiquent la place des futurs décrochements,
qui entraînent les différentes unités vers le nord.
Figure 4.5 :
Deux hypothèses de reconstitution paléogéographique pour









Résultat du déplacement des unités subbriançonnaises et
briançonnaises lors des phases de compression pyrénéo-
provençale et alpine d'après Ricou [1980].
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ll) QUEL TYPE DE MARGE POUR LE DOMAINE BRIANÇONNAIS?
n-l) Marge transformante
Le domaine briançonnais a été considéré comme étant issu d'une marge
transformante inversée [Delpech., 1988, Lemoine et al., 1989] pour expliquer sa
surrection et ses multiples phases de structuration. La géologie marine, et notamment
les campagnes de sismique et de forages profonds concernant la marge de Côte d'Ivoire-
Ghana, permettent de faire le point sur les mécanismes et les phases de développement
des marges transformantes [Mascle & Basile, 1998] et ainsi de comparer ce type de
marge au domaine briançonnais.
Les marges transformantes sont caractérisées par leur étroitesse et par l'ampleur
des mouvements verticaux, qui signent une interaction entre contrôle tectonique, flux
sédimentaire et thermique. L'évolution d'une marge transformante comprend trois
stades [Mascle & Blarez, 1987, Mascle & Basile, 1998] :
(1) intracontinental (ex. Mer Morte) ;
(2) actif(ex. Golfe de San Andreas) ;
(3) passif(ex. "ride" de Côte d'Ivoire-Ghana).
Par définition 'une marge transformante devient passive seulement lorsqu'elle est
en contact avec de la croûte océanique, ce qui élimine cette hypothèse pour le domaine
briançonnais séparé de l'océan par le domaine marginal piémontais au Jurassique. Il ne
s'agit donc pas d'une "ride marginale" individualisée en contexte de marge
transformante" passive" de type Côte d'Ivoire.
Une zone transformante intra-continentale est caractérisée par une succession de
bassins en" pull-apart" disposés en échelon. Ces bassins présentent d'abord des
fractures parallèles à l'axe du rift et éventuellement des épaulements exprimés à
l'aplomb des segments strictement divergents. Des fractures perpendiculaires à l'axe du
rift apparaissent à la frontière entre les deux plaques à la fin du stade intra-continental
(début du coulissement) et permettent le basculement caractéristique des marges
transformantes [Mascle & Basile, 1998]. L'origine exclusivement thermique de la
surrection des" rides" marginales est abandonné par ces auteurs. Par comparaison avec
le modèle théorique [Basile, 1990], le domaine briançonnais émerge à la suite d'une
phase de fracturation syn-rift (partie 2, § 1-2) et non lors de la phase post-rift. Son
évolution présente par la suite une phase de fracturation perpendiculaire lors de
l'ouverture du domaine océanique, mais ne se traduit pas par la création d'un relief
abrupt (ride) et d'un bassin à remplissage détritique fortement subsident entre celle-ci
et le reste de la marge. De plus, aucun indice tectonique de transpression ou de
transtension n'ont été clairement mis en évidence sur le terrain pour cette période, à part
localement dans les Préalpes [Septfontaine, 1995]. il est donc difficile d'imputer le
soulèvement et l'émersion jurassique du domaine briançonnais à un mécanisme de zone
transformante intra-continentale.
Par contre une zone transformante intra-continentale fonctionnant au crétacé est
identifiée au nord des Pyrénées. Celle-ci relierait pour Frisch [1979] et Stampfli [1993]
le rift valaisan et le rift du Golfe de Gascogne. Dans ces modèles, le rift transformant
pyrénéen se serait propagé vers l'ouest pendant la dérive de l'Ibérie par rapport à
l'Europe (fig. 4.7).
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Figure 4.7 : Faille transfonnante intra-continentale reliant le Golfe
de Gascogne et le rift valaisan [Stampfli, 1993]
Cependant, nous verrons dans le § III-2 que ce modèle se heurte à l'impossibilité
de faire passer un décrochement important dans le Golfe du Lion entre la Provence et la
Corse jusqu'à l'ouverture de la mer Ligure à l'Oligocène.
n-2) Marge en divergence
L'émersion du domaine briançonnais peut s'expliquer dans un contexte
extensif par la surrection d'un épaulement de rift, par comparaison avec les rifts du
Golfe de Suez et de la Mer Rouge [Dumont & Grand 1987, Stampfli & Marthaler,
1990, Favre & Stampfli, 1992]. L'étape principale du rifting montre le soulèvement des
épaulements du rift en même temps qu'un renforcement de la subsidence dans sa partie
axiale. Le soulèvement de cette zone pourrait s'expliquer par un mécanisme de
surrection thermique d'origine mantellique dans un modèle de marge en cisaillement
simple de type Wernicke envisagé par Lemoine et al. [1986], Rudkiewick [1988] et
Favre & Stampfli [1992].
La surrection du domaine briançonnais au cours de l'étape liasique du rifting est
confirmée par la karstification et les produits d'érosion continentales (brèches), qui se
retrouvent dans le domaine piémontais adjacent. On sait que l'érosion peut enlever
jusqu'à deux kilomètres de séries à l'aplomb des épaulements [Favre & Stampfli,
1992]. Le domaine briançonnais constituerait alors au Lias-Dogger une zone
d'épaulement de rift au sein de la marge en divergence du futur océan Téthys ligure.
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Figure 4.8: Localisation du plateau de Wombat (NW de l'Australie) à l'intersection de
deux ouvertures océaniques décalées dans le temps [d'après Williamson et al., 1989].
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II-3) Plateau marginal à la croisée de deux riftings :
exemple du plateau du Wombat (Exmouth, NW Australie)
Le plateau marginal de Wombat se situe à l'intersection de la Néotéthys et de
l'Océan indien (fig. 4.8). Celui-ci a fait l'objet d'une campagne de sismique marine et de
forages profonds (Leg ODP 122, sites 759, 760, 761 et 764) [von Rad et al., 1992]. La
série sédimentaire révèle une importante lacune (du Rhétien au crétacé, soit 70 Ma, fig.
4.9) analogue à celle du domaine briançonnais. Cette lacune est en partie d'origine
érosive [Dumont & RôW, 1992]. Elle résulterait de deux cycles d'ouvertures océaniques
perpendiculaires décalés dans le temps [Dumont, 1992] : au nord, le rifting de la plaine
abyssale Argo débutant au Camien conduit à l'accrétion de la Néotéthys à partir de
l'Oxfordien (anomalies M 25-M26) et à l'ouest, le rifting de Gascoyne à partir du
CaUovo-Oxfordi.en aboutit à l'accrétion de l'Océan indien au Valanginien-Hauterivien
(anomalie MIO).
Le domaine briançonnais présente lui aussi plusieurs structurations de directions
différentes et décalées dans le temps. Il est affecté au Lias par des failles NE-SW
(direction au Mésozoïque) et constitue alors une zone d'épaulement du rift. A partir de
l'Oxfordien, le domaine briançonnais montre des structures E-W, qui sont compatibles
avec une extension N-S et contemporaines de la création du bassin à Cancellophycus
(domaine vocontien et subbriançonnais) alors situé au nord du domaine briançonnais

















Le domaine briançonnais pourrait donc avoir été influencé par la proximité de
deux rifts: le rifting téthysien au sud-est; le rifting valaisan au nord (fig. 4.10), et peut
ainsi être comparé au plateau du Wombat.
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Figure 4.9 : Coupe du plateau de Wombat d'après les données de sismique marine et les résultats
des forages ODP 759,760, 761, 764 du Leg 122 [d'après Williamson et al., 1989].
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III) CONTEXTE GÉODYNAMIQUE DU DOMAINE BRIANÇONNAIS:
CINÉMATIQUE DE L'IBÉRIE ET DE L'APULIE
Une reconstitution géodynamique doit prendre en compte les mouvements
relatifs Europe-Afrique, et les mouvements des microplaques Ibérie et Apu.lie (fig.
4.11). Les reconstitutions cinématiques de Dercourt et al. [1985], Stampfll [1993,
1996], Ricou [1994] et Olivet [1996] et Stampfli et al. [1998] sont basées sur les cartes
de faciès des zones situées dans les chaînes de collision (Alpes, Pyrénées) et sur les




Figure 4.11 : Limites de plaques et micro-plaques (fossiles en pointillés) ayant joué un rôle
dans la position actuelle du domaine marginaI briançonnais [Olivet, 1996].
La synthèse présentée dans ce chapitre reprend ces reconstitutions et met en
évidence les relations entre les événements tectoniques enregistrés au sein du domaine
briançonnais et la cinématique des océans adjacents au cours du Mésozoïque (figure 13,
publication 2).
ill-I) Enchaînement des cycles d'ouverture océanique au Mésozoïque
A) Hallstatt-Meliata et Vadar
Les considérations sur les faciès et les âges des formations des segments
carpathiques, helléniques et dinariques des Alpes centrales ont permis de proposer des
reconstitutions paléogéographiques pour les zones de Hallstatt-Meliata et de Vadar
montrant: (1) soit un rifting arrière-arc conduisant à la création au Trias supérieur d'un
seul espace océanique [Stampfli & Pillevuit, 1993, Stampfli, 1996] ; (2) soit de deux
cycles d'ouverture-fermeture océanique distincts séparées dans le temps et dans
l'espace, la fin de l'accrétion océanique Hallstatt-Meliata datant de l'Oxfordien moyen,
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tandis que l'océan Vadar reste ouvert jusqu'au Crétacé supérieur (collision Europe-
Apulie) [Channell & Kozur, 1997].
Les ophiolites du domaine de Meliata sont datées par leur couverture
sédimentaire du Ladinien ,[Kozur 1991]. Les ophiolites de la zone de Vadar naissent
également au Ladino-Carnien [Haas et al., 1995]. Ces données montrent que les
ophiolites des domaines de Meliata et de Vadar sont co-génétiques.
Les premiers faciès pélagiques de Méliata se déposant sur la marge de ce
domaine (sédiments post-rifts) sont datés de l'Anisien supérieur [Kosur & Mock, 1997].
Ceux de type Hallstatt se développent à partir du Carnien et jusqu'au Norien [Channell
& Kozur, 1997].
Dans les cas (1) ou (2), l'enregistrement sédimentaire d'une activité tectonique au
Ladinien moyen dans le domaine briançonnais serait l'écho du rifting Hallstatt.
B) Atlantique Centralfféthys ligure
L'étude des marges conjuguées de l'Atlantique central met en évidence un rifting
étalé entre le Camien et le Sinémurien, soit pendant 30 Ma [Le Roy, 1997, Le Roy et
al., 1997]. Les profils sismiques de la marge marocaine indiquent que la structuration
est polyphasée et que les phases peuvent être séparée par des périodes de calme
tectonique [Le Roy et al., 1997]. Les reconstructions paléogéographiques basées sur la
cartographie des couples d'anomalies magnétiques [Olivet et al., 1984] montrent une
propagation de l'accrétion océanique du sud vers le nord à partir du Dogger [Le Roy,
1997]. L'accrétion de l'Atlantique central à la latitude du Sahara occidental débute au
Lias-Dogger (Pliensbachien ou Bajocien) ; la précision des datations reposant sur les
déductions établies à partir de différentes reconstitutions cinématiques:
Pliensbachien (l85-l90Ma), selon Olivet et al. [1984] en tenant compte de
l'augmentation de vitesse décelée à la fin du Dogger entre Afrique et Europe
(de lem/an à 4-6 cm/an) ;
Bajocien (1 75Ma), selon Klitgord et Schouten [1986] en supposant une
vitesse d'accrétion constante de 2 cm/an.
Cette date est précisée par les nouvelles données récoltées dans les îles Canaries
(coupe de Fuerteventura), qui montrent que la croûte océanique atlantique est sous-
jacente de sédiments datés du Toarcien supérieur-Aalénien inférieur [Steiner et al.,
1998].
L'ouverture de l'Atlantique central serait contemporaine de celle de la Téthys
alpine puisque certaines ophiolites alpines sont datées du Bajocien [Bill et al., 1997].
La structuration et la morphologie des marges atlantiques sont ainsi à celles de la marge
européenne de la Téthys ligure jusqu'au Dogger-Malm [Graciansky et al., 1979,
Bernoulli & Lemoine, 1980, etc.].
C) Atlantique nord/Golfe de Gascogne
La limite Barrémien-Aptien (anomalie MO) marque le début de l'accrétion de
l'Atlantique nord et peut-être du Golfe de Gascogne (point triple). En réalité, l'anomalie
MO ne pénètre pas dans le Golfe de Gascogne [Malod, 1989]. La discontinuité post-rift
est située à la limite Barrémien-Aptien [Olivet, 1996] et Aptien supérieur dans la partie
nord du Golfe de Gascogne [Montadert et al., 1979]. L'ouverture océanique se propage
donc du sud-ouest vers le nord-est. En fait, l'ouverture du Golfe de Gascogne se fait tout
d'abord suivant une extension strictement N-S du Barrémien à l'Albien (peut-être dès le
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Jurassique terminal [Boillot et al., 1984] ), puis au sein d'une zone transtensive E-W de
l'Albien au Turonien supérieur, qui permet la dérive de la plaque ibérique vers l'est
[Olivet, 1996]. L'Ibérie se déplace d'environ trois cent kilomètres avec une rotation et
un mouvement senestre par rapport à la plaque européenne le long de la direction
transformante du Golfe de Gascogne [Olivet, 1996]. Le rift se poursuit dans les
Pyrénées par une zone transformante représentée selon les modèles par :
la " faille nord-pyrénéenne" [Choukroune & Mattauer, 1978] ;
une succession de bassins ouverts en transtension délimités par des failles
senestres de direction NE-SW [Peybernès, 1978].
Le bassin pyrénéen de Parentis est un exemple de bassin subsident initié sur un
décrochement senestre majeur à partir du Néocomien [Masse, 1997]. Les courbes de
subsidence concernant ce bassin [Brunet, 1997], basées sur des puits situés sur le tracé
du profil ECORS du Golfe de Gascogne, montrent une migration de la subsidence du
sud vers le nord sur les marges atlantiques et d'ouest en est sur celles du Golfe de
Gascogne. Les périodes d'accélération de subsidence identifiées dans le bassin de
Parentis sont: (1) Trias terminal-Lias inférieur; (2) Oxfordien-Kimméridgien ; (3)
Barrémien ; (4) Aptien inférieur et Albien inférieur (début de l'inversion).
Brunet [1997] utilise un modèle pouvant prendre en compte plusieurs phases
d'extension successives (mais coaxiales), qui peut rendre compte de l'histoire
tectonique polyphasée. Celle-ci, tout comme celle du domaine briançonnais, est liée à
la cinématique d'ouverture de l'océan Atlantique central, puis de celle de l'Atlantique
nord et du Golfe de Gascogne. L'âge de ces événements seront comparés dans le § ci-
après avec les datations obtenues pour les événements enregistrés sur le plateau
marginal briançonnais.
D) Rift et océan valaisan
L'âge et la nature océanique du domaine valaisan sont controversés, car les
nappes issues de ce domaine ont été soumises à un métamorphisme intense (éclogitique
à schistes bleus) et à plusieurs phases de plissement. Si l'accrétion océanique au
Crétacé semble admise dans les unités des Alpes centrales [Vuichard, 1984], celle-ci
est contestée dans les Alpes occidentales [Lemoine et al., 1986, Cannic, 1996].
Pour les Alpes centrales, Schmid et al. [1990] propose une accrétion dans de
petits bassins ouverts en transtension dès le Jurassique supérieur, car des calcaires à
Aptychus se trouvent sur les ophiolites de Martegnas. Florineth & Froitzheim [1994]
décrivent également un amincissement crustal précédant le dépôt de sédiments datés du
Crétacé inférieur (nappe de Tasna, Barrémien à Aptien).
Dans les Alpes occidentales, la zone du Versoyen (complexe magmatique et
sédimentaire) montre des basaltes tholéitiques recoupés par des filons leucocrates
cogénétiques datés du Carbonifère supérieur - Permien inférieur [datation U/Pb sur
zircons, Cannic, 1996]. L'amincissement crustal existe donc sans nul doute au Crétacé,
mais il mettrait à nu des basaltes liés à un cycle d'ouverture hercynien [Cannic, 1996]
et non pas une croûte océanique datée du Crétacé par les « flyschs» sus-jacents
[Jeanbourquin & Burri, 1991]. Dans la suite de la discussion, je tiendrai compte d'une
distension apparue au Jurassique supérieur.
120
-
Évolution géodynamique du domaine briançollllais
m-2) Cinématique des plaques et structuration
du domaine briançonnais (région de Briançon)
Ladinien inférieur
Cette phase de déf9rmation syn-sédimentaire ,1 intervient pendant le rifting de
l'océan ou des océans Hallstatt-Meliata-Vadar, ouvert au Trias supérieur. D'après
Stampfli [1996], le domaine briançonnais était contigus avec ces domaines des Alpes
centrales avant ouverture de la Téthys ligure. Le domaine briançonnais pourrait donc
avoir enregistré l'extension lié à ce rifting dans la sédimentation du Ladinien inférieur
(partie 2, § I-A).
Carnien et Lias
Deux phases principales de rifting ont été mise en évidence sur les marges de
l'Atlantique central: au Carnien et au Sinémurien [Favre & Stampfli, 1992, Le Roy,
1997]. Le rifting téthysien ligure cogénétique de l'Atlantique central [Bernoulli &
Lemoine, 1980] débuterait peut-être dès le Camien, car on observe comme sur les
marges atlantiques des indices d'une activité tectonique dès le Ladinien supérieur-
Camien en domaine briançonnais.
Lors de la seconde phase du rifting téthysien, on observe en domaine
briançonnais une émersion s'étalant du Sinémurien dans la région de Briançon au
Toarcien dans les Préalpes [Borel, 1997]. Les failles liasiques NE-SW sont associées à
la surrection du domaine briançonnais, qui constituerait au Lias-Dogger un épaulement
de rift du futur océan Téthys ligure (fig. 2.12, étape 1).
Callovien-Oxfordien
Au Jurassique supérieur, une extension N-S affecte le Sud Est de la France. Cet
événement est également enregistré dans la sédimentation du domaine briançonnais et
du domaine subbriançonnais contigu (§ I-I-C). Les failles associées étaient E-W à NW-
SE avant la rotation post-oligocène, et sont compatibles avec une extension N-S ayant
donné naissance à cet époque au bassin vocontien. Cette extension pourrait
correspondre à l'écho du rifting du Golfe de Gascogne [Graciansky et al., 1987,
Graciansky et Lemoine, 1988, Dardeau et al., ] et/ou du rifting valaisan [Stampfli,
1993].
Cependant, les premières distensions enregistrées aux abords du futur espace
océanique du Golfe de Gascogne apparaissent seulement au Kimméridgien [Aquitaine,
Matthieu 1986, Pyrénées Canérot 1987]. Par ailleurs, la subsidence du bassin de
Parentis [Brunet 1997] montre une accélération à l'Oxfordien-Kimméridgien. L'activité
tectonique enregistrée dans la sédimentation des domaines briançonnais et provençaux
au Callovien-O:xfordien correspondrait donc plutôt au «rifting}) valaisan [Schmid et
al., 1990] géographiquement plus proche.
En effet, la zone subbriançonnaise actuelle ne se prolonge pas au nord de l'arc
alpin, elle est prise en relais par la zone valaisane (fig. 1.2). Je propose que la
structuration en bloc basculé d'âge Jurassique moyen à supérieur, qui affecte le bassin
vocontien soit en continuité avec celle du bassin subbriançonnais [Maury & Ricou,
1983]. Suivant la remarque ci-dessus, celle-ci serait également le prolongement ouest
du rift valaisan (fig. 4.12, étape 2) fonctionnant à cette époque d'après Schmid et al.
[1990].
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Bllançonnais
Une certaine activité tectonique est connue en Briançonnais à l'Aptien-Albien.
Dans le domaine subalpin, des failles normales affectent les grès glauconieux de
l'Aptien supérieur-Albien basal (Vraconien) et sont stellées par les calcaires de l'Albien
supérieur; cette activité tectonique est reconnue dans tout le domaine péri-vocontien
[philip et al., 1984]. Par comparaison avec les résultats de la marge de Galice [Boillot
et al., 1994, Brunet 1997], cet événement est chronologiquement à mettre en relation
avec l'ouverture du Golfe de Gascogne et ses conséquences. Les reconstitutions
cinématiques [Olivet, 1996] impliquent une dérive vers l'Est de la plaque ibérique le
long la" faille nord-pyrénéenne" avant sa collision avec l'Europe. Le passage d'une
zone transformante intra-continentale reliant le domaine valaisan et le Golfe de
Gascogne au travers du Sud-Est de la France est envisagée par Frisch [1979], Hibsch et
al., [1992], Stampfli [1993] et Stampfli & Marchant [1997].
A mon avis, il est difficile d'envisager une zone de décrochement senestre (rift
valaisan) entre la Provence méridionale et la Corse autochtone dès cette époque comme
le propose Stampfli [1993] et Stampfli & Marchant [1997], car le bloc Corse-
Sardaigne-Baléares serait resté solidaire de la Provence méridionale et du golfe du Lion
jusqu'à l'ouverture de la mer ligure à l'Oligocène [Olivet, 1996, Jakni et al., 1998,
soumis]. De par leur analogie de faciès sédimentaire, les îles Baléares, Sardaigne et
Corse sont vraisemblablement solidaires jusqu'au Crétacé [domaine ALKAPECA,
Bouillin et al., 1986]. De plus, une telle zone transformante serait caractérisée, comme
dans les Pyrénées, par un métamorphisme et des déformations qui n'existent ni au sud
ni au nord de la Provence, bien que l'empreinte du raccourcissement pyrénéen soit
exprimée dans le sud-est de la France. Une telle zone transformante ne peut nullement
être masquée sous les chevauchement pyrénéo-provençaux qui sont de faible ampleur et
qui prolongent à l'est la zone de failles « nord-pyrénéenne ». Cette remarque pose un
problème pour accommoder les 300km de déplacement vers l'ouest de la plaque
ibérique le long de la transformante nord-pyrénéenne dans l'étape suivante, puisque
cette zone décrochante ne se prolongerait pas à l'emplacement du rift ligure (golfe du
Lion actuel). Je propose que celle-ci soit prise en relais par une autre transformante
passant au sud du bloc Provence-Corse autochtone-Sardaigne.














100 km Crétacé sup. 100 km Miocène Turonien supérieur
Figure 4.12 : Evolution du domaine briançonnais à partir du rifting liasique de la Téthys ligure.
Au Dogger-Malm, une extension se développe obliquement à l'extension téthysienne et aboutit
à la formation du bassin à Cancellophycus des domaines vocontien et subbriançonnais.
Lors de la dérive de l'Ibérie, suivie du raccourcissement pyrénéo-provençal au Crétacé supérieur,
les failles NE-SW jouent en sénestre, alors que les failles E-W héritées de la phase d'extension
oxfordienne deviennent inverses.
Les failles crétacées peu inversées en domaine briançonnais (ex. failles du massif
de la Font Sancte) ont des directions actuellement N 140 soit N-S avant la rotation
oligocène. Cette phase tectonique turonienne correspond chronologiquement au
changement cinématique survenu au Turonien-Coniacien dans l'océan atlantique
[Anomalie 33, Olivet 1996].
La rotation anti-horaire de l'Ibérie [Olivet, 1996] vis à vis du continent Europe
engendre un changement progressif du régime des contraintes d'extensives à
compressives au niveau des Pyrénées orientales, du Languedoc et de la Provence à
partir du Sénonien. Les plissements d'axe E-W se généralisent à tout le Sud Est de la
France au Crétacé supérieur. A partir du Turonien supérieur (88 -90 Ma), la
convergence entre Ibérie et Afrique devient proche de N-S à l'Est de la plaque ibérique,
et donc dans la région où devait se trouver le domaine briançonnais à cette ~poque.
Les structures observées en Briançonnais (avec des directions restituées) et dans
le Sud-Est de la France sont compatibles avec ce raccourcissement (fig. 4.12, étape 3) :
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failles de direction N-S et NE-SW rejouant en décrochement senestre;
structures de direction E-W fonctionnant en faille inverse et plissements d'axe
E-W en Dévoluy.
Les domaines subbriançonnais et briançonnais commençaient à cette époque leur
dérive le long de décrochements senestres [Ricou, 1980, Stampfli 1993]. Il est plausible
qu'un système de failles senestres NE-SW en échelon accommode le mouvement
décrochant engendré par la dérive de l'Ibérie vers l'ouest (fig. 2.12, étapes 3 et 4). Le
front pennique actuel, en Corse et dans la chaîne alpine, constitue potentiellement la
discontinuité crustale héritée de la zone transformante nécessaire à la dérive de la
plaque ibérique et des zones internes. Le cap corse, constitué surtout d'unités
piémontaises et de quelques unités briançonnaises [Amaudric du Chaffaut, 1982]
pourrait ainsi coulisser au Crétacé supérieur avec les autres unités internes, en accord
avec le modèle de Stampfli [1993]. La forme arquée des Alpes occidentales et du front
pennique est acquise postérieurement lors du poinçonnement du à la rotation de
l'Apulie à l'Oligocène [Tapponnier, 1977].
Santonien/Campanien
La tectonique campanienne enregistrée dans les sédiments briançonnais sous
forme de brèches correspond aux prémices de l'inversion pyrénéo-provençale reconnue
dans le Sud Est de la France et le domaine alpin externe dès le Crétacé supérieur
(plissements du Dévoluy).
Eocène
L'ensemble du domaine pyrénéen a été soumis à un raccourcissement N-S
important (>150km) à l'Eocène en relation avec la convergence de l'Ibérie et de
l'Europe [Choukroune & Mattauer, 1978]. Ce mouvement aboutit à une collision
continentale dans les Pyrénées orientales. En Briançonnais, ce mouvement peut avoir
interféré avec le début de la collision alpine entre l'Apulie (Afrique) et l'Europe, lors
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IV) CONCLUSION GÉNÉRALE: PLUSIEURS CYCLES D'OUVERTURE-
FERMETURE ENREGISTRÉ EN DOMAINE BRIANÇONNAIS
1
Le domaine briançdnnais a subit plusieurs structurations au cours du Mésozoïque,
révélées par l'analyse pluridisciplinaire des marqueurs de tectonique enregistrés dans sa
sédimentation.
- Les variations d'épaisseurs de l'unité lithologique des «calcaires rubanés » du
Ladinien inférieur impliquent une subsidence différentielle d'origine
tectonique.
Les bancs dissociés trouvés à la limite Ladinien-Carnien pourraient
correspondre à des ébranlements sismiques contemporains d'une structuration
syn-rift précoce de la plate-forme triasique.
L'analyse diagénétique a montré que la lacune débute au Sinémurien
supérieur sur l'aire de Peyre-Haute. En Briançonnais, deux aires de
subsidence distinctes discernables sur des courbes de subsidence ont donc été
mises en évidence pour cette période.
L'effondrement «postrift» de la plate-fonne briançonnaise au Bathonien
supérieur est suivi par une nouvelle structuration au Callovien-Oxfordien
démontrée par la présence de faille néofonnée.
Des reprises de failles antérieures ont lieu à l'Aptien-Albien et au Turonien
supérieur.
Les brèches du Campanien-Maastrichtien se déposent peut-être déjà en
contexte compressif et marqueraient alors le début de la convergence en
Briançonnais.
Replacées dans un contexte géodynamique global, ces structurations successives
croisées au niveau du domaine briançonnais pourraient résulter d'interférences entre les
cycles de rifting-ouverture océanique suivants décalés dans l'espace et dans le temps:
Ladinien -+ Système Hallstatt-Meliata-Vardar ;
Carnien-Lias -+ Système Atlantique central/Téthys ligure;
Dogger-Malm -+ Système Atlantique nord/Golfe de Gascogne/Valaisan.
La première mise en place de nappe est superficielle La nappe de Peyre-Haute se
met en place par l'intermédiaire de l'olistostrome des Queyrelets au cours de la
sédimentation du Flysch noir et précède ainsi l'olistostrome de la nappe de Prorel mis
en place au sommet du Flysch noir (Eychauda, Bartonien à Priabonien). La mise en
place des nappes briançonnaises et des nappes de Flysch à Helminthoïdes à partir de
l'Eocène supérieur serait oblique par rapport au raccourcissement est-ouest
Oligocène engendrant des chevauchements hors-séquences qui recoupent l'édifice
initial de nappes internes. Le dépliage des unités subbriançonnaises et briançonnaises
situées au sud est du Pelvoux a pennis de proposer une reconstitution
paléogéographique régionale. La prise en compte de la rotation anti-horaire des nappes
briançonnaises pennet de retrouver les directions originelles des structures
briançonnaises similaires à celles exprimées en Provence.
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La plate-forme triasique enregistrerait tout d'abord l'écho du rifting de l'océan
Halstatt au Ladinien, puis subit le premier stade du rifting téthysien dès le Ladinien
supérieur-Camien. La phase principale survenant au Lias se traduit en domaine
briançonnais par une surrection; ce qui pennet d'admettre que ce domaine constituait
l'épaulement du rift téthysien. Après l'ouverture initiale de l'océan Téthysien ligure, le
rifting valaisan oblique par rapport à la ride médio-téthysienne NE-SW continue de
structurer le domaine briançonnais situé dès lors à l'intersection de deux zones de
rupture crustale comme le Wombat plateau au large de l'Australie. Ce nouveau rifting
s'exprime principalement par la création d'un bassin à l'emplacement du domaine
subbriançonnais dans le prolongement des domaines vocontien à l'ouest et valaisan à
l'est. Au cours du crétacé, les domaines subbriançonnais et briançonnais subiraient une
importante translation vers le nord le long d'une faille transfonnante participant au
système nord-pyrénéen pennettant la dérive du bloc ibérique débutant à l'Aptien-
Albien. Le Turonien supérieur marque le début de la convergence entre l'Europe et
l'Ibérie (orogenèse pyrénéenne) sensible en Briançonnais et l'arrêt du fonctionnement
de cette transformante et donc de la dérive du domaine briançonnais vers le nord. La
convergence alpine commençant dès cette époque n'est sensible en Briançonnais qu'à
partir du Campanien-Maastrichtien. Les premiers charriages de nappes surviennent à
l'Eocène supérieur. La formation de l'arc alpin occidental (charriages
multidirectionnels, rotation anti-horaire) résulte du poinçonnement de la marge
européenne par le poinçon apulien.
En conclusion, la cinématique du domaine briançonnais dépend d'une part des
mouvements relatifs entre les plaques Europe et Afrique, d'autre part de
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RÉSUMÉ
La découverte de failles normales d'âge Jurassique supérieur et Crétacé dans la nappe briançonnaise
du Chatelet démontre la reprise de l'activité tectonique distensive au sein de la ride marginale
briançonnaise, après ['ouverture initiale de l'océan téthysien ligure. Cet épisode de défonnation. qui
présente des caractères différents du rifting téthysien. pourrait représenter la répercussion à distance
du rifting et de l'ouverture d'autres espaces océaniques (Atlantique Nord. Golfe de Gascogne.
domaine valaisan).
Mots clés: Briançonnais. Alpes occidentales. Paléotectonique. Jurassique supérieur, Crétacé.
Rirting. Extension
ABSTRACT
Extensiorzalfaults ofLatejurassic to Cretaceous age in the Briançonnais postdate the initial opening
of the Tethyan ocean. Such faults could record the distant ejfects of the Nonh Atlantic. the Bay of
Biscay and the Valais rifting and oceanic opening.
Keywords: Briançonnais. Western Alps. Paleotectonics. Lote Jurassic. Cretoceous. Riffing. Exten-
sion
Abridged version (see p. 277)
1. Introduction
L'histoire mésozoïque d'une grande partie des Alpes oc-
cidentales (figure 1) est celle d'une marge continentale
passive, la paléomarge européenne de la Téthys ligure.
Des structures synsédimentaires caractéristiques et leurs
principales étapes d'évolution ont d'abord été reconnues
dans la zone briançonnaise (Graciansky et al., 1979;
Tricart et al., 1988), puis dans les zones dauphinoise
(Lemoine et al., 1981) et piémontaise (Dumont et al.,
1984). Le schéma adopté pour "ensemble de la marge
';ore présentée par Jean Dercourt
\ore remise le 27 janvier 1997, acceptée apres révision le 7 avril 1997
(Lemoine et al.. 1986) comprend 1) une période anté-rift
(Trias), avec une sédime[1tation carbonatée marine peu
profonde à émersive ; 2) une période syn-rift (Lias). avec
une sédimentation marine franche enregistrant une diffé-
rentiation croissante en horsts et grabens; 3) une période
post-rift, avec une sédimentation néritique puis profonde
(Dogger-Malm), s'amplifiant au Malm-Crétacé. Les do-
maines dauphinois, briançonnais et piémontais sont res-
pectivement resitués en haut de marge, milieu de marge,
et bas de marge (Lemoine et al., 1986). Leur tectonisation
à l'Alpin est intervenue dans un ordre inverse, entre le
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Extension pendant l'ouverture téthysienne en Briançonnais
Chatelet Nappe location in the western French Alps. 1. Dauphiné zone. 2. Mesozoic sedimentary cover. 3. External crystalline basement.
-1. External Flysch (Paleogene); Briançonnais zone s. 1. 5. Sedimentary cover nappes. 6. Internai crystalline basement; Piemont zone. 7. Ligu-
rian-piémçJnt zone. 8. Helminthoid Flysch N. (Cretaceous). 9. Valais zone.
Figure 1. Localisation de la nappe briançonnaise du Chatelet au sein des Alpes occidentales. 1. Zone dauphinoise. 2. Couverture sédimentaire
mésozoïque. 3. Massifs cristallins externes. 4. Flyschs externes (Paléogène) ; zone briançonnaise s. 1. j. Nappes de couverture sédimentaire.
6. Massifs cristallins internes; zone piémontaise. 7. Zone liguro-piémontaise. 8. Nappe de « Flysch à Helminthoïdes • (Crétacé). 9. Zone
valaisane.
Figure 2. Carte structurale des paléostructures du Vallon Laugier (Nappe du Chatelet). 1. Faille du Jurassique supérieur. 2. Faille crétacée
recoupant le demi-graben jurassique. 3, 4. Failles normales crétacées du massif de la Font Sancte-Panestrel.
Y··';'.'W
Structural map of the Vallon Laugier paleostructures (Chapelet Nappe). 1. Late jurassic fault; 2. Cretaceous fault across the Late jurassic
haIf-graben. 3, 4. Cretaceous normal t'aults in the Font Sancte-Panestrel massif. 275
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2. Persistance d'un escarpement sous-marin ct réactivation
de la faille au Crétacé
Au pied de l'escarpement, le toit des calcaires pélagiques
du Jurassique supérieur montre des filons neptuniens de
marnes rouges de l'Albien supérieur (Zone à P. buxtorfi et
B. breggiensis, détermination M. Caron). Ces filons sont
scellés par une croûte minéralisée connue en Briançon-
nais (Bourbon, 1980), qui contient ici des foraminifères
planctoniques de l'Albien terminal (Rotalipora ticinensis,
détermination M. Caron), et qui est recouverte par les
marnes du Crétacé supérieur (figure 3c). Sur l'escarpe-
ment lui-même, la croûte présente des concrétions miné-
ralisées d'origine bactérienne (stromatolites de milieux
profonds disposés en « choux-ileur ») et contient des dents
palatines de raie et des rostres de Bélemnites. Cette croûte
est directement surmontée par les calcaires marneux du
Turonien, à lentilles de brèches. Enfin, des poches d'argi-
lites rouges plus ou moins bréchiques datées du Turonien
inférieur à moyen (H. helvetica, G. sigali, détermination
M. Caron) et du Turonien supérieur-Coniacien (nombreu-
ses bicarénées) ont été trouvées le long du plan de faille, à
plusieurs dizaines de mètres de profondeur sous le contact
Jurassique-Crétacé.
Plus qu'une simple instabilité gravitaire du relief sous-
marin désormais figé, ces observations (fracturation et
filons, corps bréchiques, injection de sédiment dans la
faille) impliquent une réactivation en régime extensif de la
faille normale jurassique supérieur. Cette réactivation est
intervenue au moins à deux reprises, à l'Albien supérieur
et au Turonien. Le développement de failles normales
crétacées. trouvées dans le massif de la Font Sancte-
Panestrel (failles n° 3 et 4, figure 2), pourrait expliquer
cette réactivation en extension. Ces failles crétacées sont
en cours d'étude, mais d'ores-et-déjà, leur direction N140
apparaît bien différente de celle des failles liées à l'exten-
sion jurassique.
Cette seconde faille normale se situe à environ 400 m au
nord de la précédente (Gidon, 1962 ; figure 2, faille n° 2).
Bien qu'elle ait une orientation voisine de la première, elle
a fonctionné plus récemment: elle recoupe le bloc bas-
culé né lors du fonctionnement de la faille jurassique
(faille l, figure 4), puisque l'on observe, de part et d'autre
de cette nouvelle faille (Faille 2, figure 4), la même série
jurassique très condensée, caractéristique d'un haut de
bloc; les sédiments crétacés du compartiment nord af-
faissé de cette faille sont des brèches à éléments de Malm
et à matrice d'argilites vertes ou rouges, datée de l'Albien
supérieur. Cette faille a donc fonctionné à partir de la fin
du Crétacé inférieur en recoupant les structures d'âge
jurassique (figure 4).
3. Une faille normale crétacée recoupe le bloc basculé
jurassique
l'océan téthysien ligure (De Wever et aL, 1987), intervient,
alors que la marge est déjà soumise à la subsidence
thermique (Rudkiewicz, 1988).
mentaires sont conservées. Dans la nappe du Chatelet, à
l'adret du Vallon Laugier, elles permettent de reconnaître
deux paléofailles normales non inversées (failles n° 1 et 2,
figure 1), tout juste légèrement remobilisées en coul issage
horizontal. .
La série de la nappe du Chatelet (figure 3a) comporte des
termes anté-rift du Trias moyen (série carbonatée dolomi-
tique), surmontés par les sédiments transgressifs post-rift
(calcaires argileux du Dogger et calcaires noduleux puis
micritiques du Malm). Des brèches continentales s'inter-
calent entre les deux ensembles. Elles sont attribuées au
démantèlement des termes du Trias supérieur-Lias lors du
soulèvement syn-rift. La surface bréchique transgressée
représente la discordance post-rift (break up unconior-
mity>.
III. les paléostructures du Vallon laugier
1. Une faille normale d'âge Jurassique supérieur
Au Vallon Laugier, la faille jurassique la mieux préservée
recoupe transversalement la crête au niveau du col sud du
Pic des Houerts (faille n° 1, figure 2 et 3b). Elle est orientée
N80. pentée de 30° à 40° vers le nord et décale d'une
centaine de mètres, avec un rejet apparent normal. les
calcaires néritiques du Dogger (Bathonien supérieur). Le
jeu est postérieur à leur dépôt, puisque leur épaisseur et
leurs faciès sont semblables de part et d'autre. La faille
décale aussi la discordance post-rift qui se trouve à la base
de ces calcaires du Dogger. Dans le compartiment nord
erfondré (demi-graben), les calcaires pélagiques du Malm
s'épaississent (passant de 1,5 m à 30 m à l'approche la
faille, sur une distance de 1.5 km). Ces calcaires contien-
nent, à proximité immédiate de la faille, de nombreux
blocs resédimentés de Trias et de Dogger néritique de
toutes tailles. Dans le compartiment sud soulevé (demi-
horst), cette série du jurassique supérieur n'existe pas et les
calcschistes du Crétacé supérieur reposent directement
sur les calcaires noirs du Dogger supérieur.
La surface de la paléofaille affleure en plusieurs en-
droits. Elle tronque les bancs horizontaux du Trias moyen
(Figure 3c), mais ne comporte pas ou plus de tectoglyphe.
Une brèche d'écroulement à éléments dolomitiques et à
matrice dolomitisée s'appuie contre le paléoescarpement.
Elle passe vers le haut aux calcaires du Malm. Le toit des
calcaires du Dogger affaissés contre la faille est recoupé
par des filons neptuniens pluri-centimétriques, remplis par
une micrite claire à petites ammonites attribuées au Malm,
qui témoignent de la fracturation distensive de cette épo-
que.
Ces observations indiquent que la iaille normale a fonc-
tionné au début du Malm (Callovo-Oxfordien) en provo-
quant l'érosion sous-marine du compartiment soulevé,
l'accumulation de brèches contre l'escarpement et le pié-
geage des sédiments pélagiques dans le compartiment
affaissé. Ce mouvement, postérieur au dépôt des calcaires
néritiques du Bathonien et donc à l'ouverture initiale de
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~ Nappe de Flysch à
Helminthoïdes.








GJ Nappe inférieure du Guil
II. localisation et cadre structural
Figure 2
Dans le Val d'Escreins, au sud-est de Guillestre, trois
nappes briançonnaises sont superposées (Gidon, 1962 ;
Gidon et aL, 1994, figure 2) : 1) la nappe inférieure du
Guil, décollée dans le Paléozoïque; 2) la nappe du Cha-
telet, décollée dans les évaporites du Trias inférieur et
comportant une épaisse série carbonatée de Trias moyen
(figure 3a) ; 3) une nappe sommitale correspondant à la
nappe de Peyre-Haute, à Trias supérieur (figure 3a), ici
représentée par l'unité de la Crête de Vars et par les klippes
du Pic des Houerts. La pile de ces nappes briançonnaises
frontales est plissée en un grand anticlinal d'axe NW-SE,
faillé tardivement dans le prolongement sud du faisceau
de failles de Haute Durance (Tricart et aL, 1996). Les
termes argileux ou marneux Crétacé à Éocène du sommet
des séries présentent trois schistosités superposées (Tricart,
1980). En revanche, dans les termes inférieurs, les défor-
mations alpines pénétrantes restent modérées, particuliè-
rement dans les calcaires massiis du Malm, plus encore
dans les dolomies triasiques quasi rigides, compte tenu
des températures modérées atteintes ici par le métamor-
phisme alpin (faciès des schistes verts). Les variations
d'épaisseur et les obliquités de surfaces d'origine sédi-
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Crétacé supérieur et l'Oligocène (Tricart, 1984), donnant
lieu à de nombreux phénomènes d'inversion (Graciansky
et aL, 1989).
Bien exposées dans la région de Briançon, les séries
briançonnaises présentent des particu larités : 1) les dépôts
triasiques, bien que considérés comme « anté-rift ", té-
moignent d'une subsidence importante (de l'ordre de
50 miMa, Rudkiewicz, 1988; Mégard-Galli et Faure,
1988) ; 2) la période syn-rift est marquée par une inversion
de subsidence (soulèvement), responsable de l'érosion
continentale des séries du Lias et du Trias supérieur, ex-
ception faite des unités de type Peyre-Haute (figure 3a)
(Tricart et aL, 1988 ; Rudkiewicz, 1988) ; 3) la sédimenta-
tion pélagique post-rift, condensée et lacunaire, contient
localement des brèches chaotiques volumineuses, consi-
dérées comme provenant d'escarpements de failles (Bour-
bon, 1980; Chaulieu, 1992). D'autres indices confirment
l'existence d'une instabilité tectonique pendant cette pé-
riode « post-rift» : condensations et lacunes, discordan-
ces, failles normales, filons neptuniens. S'agit-il d'une
remobilisation des structures héritées du rifting téthysien
lors de l'effondrement de la marge ou d'une nouvelle




M,-E. Claudel et al.
Extension pendant l'ouverture téthysienne en Briançonnais
ques, la Téthys ligure et l'océan valaisan, dont l'ouverture
et la ferm~ture sont décalées dans le temps (Stampfli,
1993). Les interférences entre la dynamique des deux rifts
et de leur ouverture pourraient expliquer les déformations
d'âge Jurassique supérieur-Crétacé inférieur.
Même compte tenu du caractère local des observations
présentées, le fait que la iracturation observée au Jurassi-
que supérieur ne soit pas parallèle à l'allongement de la
marge et ne s'appuie pas toujours sur un réseau de fractu-
res syn-rift nous conduit à écarter la première proposition.
Dans les Préalpes médianes, Septfontaine (1995) identifie
une inversion précose de structures héritées du rift liasique
et propose un modèle en transpression pour la partie nord
du Briançonnais dès le Dogger. La seconde proposition
reste en effet envisageable, mais aucune indication d'un
régime coulissant n'a été observé au sud dans notre sec-
teur. C'est pourquoi, notre préférence va pour le moment à
un mécanisme faisant interférer deux riftings. Cela permet-
trait de superposer, en domaine briançonnais, les effets de
la subsidence thermique téthysienne et de l'extension
intracontinentale comme dans les zones externes des Al-
pes occidentales (chaînes subalpines méridionales), où
l'on cannait des blocs basculés du Jurassique moyen à
supérieur (Callovo-Oxfordien, Dardeau et al., 1988) et du
Crétacé inférieur (Aptien-Albien, de Graciansky et Le-
moine, 1988), témoins orientaux des riftings atlantique et
« pyrénéen ». Ce type de déformation pourrait donc s'être
propagé dans les domaines plus internes. Dans ce cas, les
instabilités mises en évidence correspondraient respecti-
vement à la propagation vers le nord de l'ouverture de
l'Atlantique central (Oxiordien), à l'ouverture de l'Atlanti-
que Nord et du Golfe de Gascogne (Aptien supérieur), et
au changement du mouvement relatif Ibérie-Europe ayant
engendré les premiers mouvements transpressifs pyrénéo-
provençaux (Cénomano-Turonienl. Les failles du Vallon
Laugier. situées sur une portion de marge téthysienne,
constitueraient alors une répercussion de la dynamique de
l'ensemble Atlantique Nord-Golfe de Gascogne (et donc
de l'Ibérie), et éventuellement de celle du domaine Valai-
san (Stampfli, 1993), quoique la connexion de ce dernier
avec le réseau Atlantique reste discutée.
Cretaceous times. Tectonic inversion of the margin and short-
ening mainly occurred from the Late Cretaceous up to the
Oligocene (Trican. 1984: Graciansky et al.. 1989).
ln the Briançon area. the Briançonnais Mesozoic sequence
comprises: 1) "ante-rift" thick Triassic deposits charaeterized by
high subsidence rates (up to 50 m per My. Rudkiewicz. 1988:
~légard-Galli and Faure. 1988): 2) "syn-rift" characterized by a
shift from subsidence to uplift. which induced the emergence
of the whole Brianconnais domain with erosion at sorne places
in the Late Triassic and Uassic strata (Tricart et al., 1988;
Rudkiewicz, 1988); 3) starved "post-rift" pelagie sediments
including olistoliths and breccias deriving from active fault
scarps <Bourbon. 1980; Chaulieu, 1992). Additional evidences
ABRlDGED VERSION
L'enregistrement sédimentaire jurassique et crétacé de
la nappe briançonnaise du Chatelet montre l'existence de
trois périodes majeures d'instabilité tectonique, au
Callovien-Oxfordien, à l'Albien et au Turonien. Ces pério-
des d'activité avaient déjà été identifiées dans d'autres
secteurs du Briançonnais (Bourbon, 1980 ; Faure, 1990 ;
Chaulieu, 1992), mais cette mobilité de la marge était
attribuée, soit à une réactivation de failles normales héri-
tées du rifting lors de l'effondrement de la marge au cours
de l'ouverture de la Téthys, soit au début de la fermeture
de l'océan téthysien. Cela revenait à rechercher les causes
de cette déformation dans une dynamique exclusivement
téthysienne ou alpine. L'analyse des paléostructures du
Vallon Laugier, ainsi que d'autres exemples en cours
d'étude, nous amènent à considérer au contraire qu'il ne
s'agit pas de structures héritées, mais qu'elles sont nées et
ont été réactivées dans une dynamique différente.
Pour l'intervalle de temps considéré, du Jurassique su-
périeur au début du Crétacé supérieur, la mobil ité du
Briançonnais peut être interprétée de différentes manières
suivant les modèles géodynamiques adoptés par les
auteurs:
1) le mécanisme dominant serait la subsidence thermi-
que de l'après rifting (Lemoine et al., 1986), et la fractura-
tion observée pourrait alors être considérée comme une
accommodation de la subsidence différentielle entre sec-
teurs proximaux et distaux de la marge;
2) les nappes de la région de Briançon proviendraient
d'une zone transformante continentale, dont le jeu ac-
compagnerait la divergence Afrique-Europe (Lemoine et
al., 1989) ; dans cette hypothèse, de faibles variations de
l'obliquité de la divergence par rapport à cette zone de
faiblesse généreraient localement des régimes transtensifs,
ou transpressifs s'exprimant dans cette zone par des struc-
tures obliques;
3) après avoir constitué un épaulement du rift
piémontais-ligure, le Briançonnais aurait appartenu à un
iragment continental mobile entre deux espaces océani-
1ntroduction
IV. Discussion et conclusions
Structures of the western Alps (figure 1) result from the inver-
sion of the European margin of the Ligurian Tethys (Lemoine et
al.. 1986). The ]urassic rifting was first identified in the
Briançonnais zone (Graciansky et al.. 1979: Tricart et al.. 1988).
then in the Dauphiné zone (Lemoine et al.. 1981) and Piémont
zone (Dumont et al., 1984). According to Lemoine et al. (986).
the margin development includes three stages: 1) "ante-rift"
stage (Triassic) with emergent or shallow marine carbonate
sedimentation; 2) "syn-rift" stage (Hettangian to Bathonian)
with differentiation into horsts and grabens and deeper marine
sedimentation; 3) "pOSt-rift" stage with pelagie sedimentation
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of tectonic instability during the "post-rift" phase are given by:
condensed sections, gaps, erosional surfaces, angular uncon-
formities, normal faults and neptunian dykes. This Late Juras-
sic-Cretaceous deformation of the Briançonnais marginal ridge
occurred during oceanic spreading and thermal subsidence of
the margin. But, was it reactivation or new extensionÎ
Location and structural setting (figure 2)
The transect across the Briançonnais along the Val d'EScreins,
south-east of the city of Guillestre (figure 1) shows three
superimposed thrust sheets (figure 2; Gidon, 1962; Gidon et al.,
1994). These are: 1) the lower Guil Nappe, which includes
Upper Permian layers; 2) the Chatelet Nappe, which comprises
mainly thick Middle Triassic series detached along the Lower
Triassic evaporitic layer (figure 3a); 3) the Peyre-Haute Nappe,
with thick Late Triassic formations (figure 3a). These Briançon-
nais units form a nappe anticline with a NW-SE axis and are
affected by the southem continuation of the recent high
durance fracture zone (Tricart et al., 1996). Three successive
synschistous folding phases affected the Cretaceous and
Eocene marls (Tricart, 1980). However, these deformations
weakly affected the lower parts of the nappes as a conse-
quence of the rigidity of the thick pile of ]urassic and Triassic
Iimestanes and dolomites. Thus, lateral variations in thick-
nesses, angular unconformities and onlap structures are gen-
erally preserved from Alpine deformation. In the Vallon Laugier
crest (Chatelet l\appe), it is possible ta identify two Mesozoic
normal faults (Nos 1 and 2, figure 1).
The mesozoic structures in the Vallon Laugier
The Chatelet Nappe series (figure 3a) consists of "ante-rift"
platform deposits (Middle Triassic dolomites) overlain by
"post-rift" transgressive sediments (Middle ta Late Jurassic
limestones). Between bath are continental breccias emplaced
during the "syn-rift" emergence and erosion. The transgressive
surface above these breccias corresponds ta the break-up
unconformity (BU).
A late Jurassic normal fault
In the Vallon Laugier crest, the BU and the Late Bathonian strata
are truncated along 100 m by a northward-dipping normal fault
(No 1, figures 2 and 3b; orientation N80, dipping 30-40°:\).
Thickening of Late Jurassic deposits in the hanging-wall (half-
graben), deposition of olistaliths and breccias at the bottom of
the fault scarp (figure 3c), erosion of Triassic andJurassic layers
on the footwall (half-horst), and synsedimentary fracturing
shawn by Callovian-oxfordian neptunian dykes demonstrate
the Late Jurassic age of this normal fault.
Cretaceous evolution of submarine scarp
and renewed faulting
Late Albian neptunian dykes sealed by a Latest Albian hard-
ground (ail determinated by M. Caron) are found along the
scarp. Late Turonian-Coniacian marls fill deep fissures along
the fault itself, and the coeval sediments contain breccias
bodies. These observations indicate that the Jurassic fault was
reactivated during Late Albian and Late Turonian times. This
Cretaceous tectanic activity is also documented by the identi-
fication of a second fault black located 400 m further ta the
north (No 2, figure 2; figure 4), whose basal syn-tectanic infill-
ing by coarse breccias is dated Late Albian, and by the
discovery of Cretaceous, strongly deformed normal faults in
the Font Sancte-Panestrel massif (1\0 3 and 4, figure 2), whose
orientation is :-1140 and couId indicate a change in the tectanic
regime since the Late Jurassic.
Discussion and conclusions
The ]urassic and Cretaceous sediments of the Chatelet
Briançonnais Nappe recorded three tectanic events during
Callo~ian-oxfordian.Albian and Turonian times. These events
were previously identified in other Briançonnais areas (Bour-
bon, 1980; Faure, 1990; Chaulieu. 1992), but this tectanic
activity was regarded either as rift-inherited fault reactivation
induced by the thermal collapse of the margin during the
Tethyan spreading (Callovian-oxfordian, Albian), or as a con-
sequence of the beginning of Tethyan ocean closure (Turo-
nian). Conceming these time intervals. various geodynamic
models are proposed, for example:
1) the Briançonnais marginal ridge was only affected by
Tethyan thermal subsidence (Lemoine et al., 1986), thus defor-
mation resulted from accommodation of differential subsid-
ence between proximal and distal areas;
2) a part of the Briançonnais domain was a continental trans-
form zone during Tethvan drifting (Lemoine et al., 1989).
Transtensive or transpressive deformation could be induced by
small changes in the drift orientation, but should affect an
inherited-fault pattern;
3) the Briançonnais Tethyan rift-shoulder became a micro-
plate when the Valais ocean opened (Stampfli, 1993). The Late
]urassic and Cretaceous deforma tians resulted from interfer-
ences between two rifting/spreading cycles.
The fault blocks described here are typical extensional struc-
tures but are not rift-inherited. The Late Jurassic faulting is not
parallel to the Tethyan rift orientation, and Cretaceous changes
in tectanic regime are suspected, which can hardly be ex-
plained by post-rift thermal collapse. Our observations thus do
not support proposition (l). Proposition (2) should be consid-
ered, since a transpressive model has been proposed in the
Prealps (Septfontaine. 1995). However, we found no evidence
for strike-slip movements.
Our data are best explained by a rift-interference model, similar
ta proposition (3), which couId allow superimposition in the
Briançonnais area of Tethyan, post-rift thermal subsidence
effect and syn-rift intracontinental deformation Iinked ta the
Atlantic-Gascogne Gulf and/or Valais realms. Such superimpo-
sition is known in external Alpine zones (Callovian-oxfordian
and Early Cretaceous tilted blocks; Dardeau et al., 1988;
Graciansky and Lemoine, 1988). We propose that such Atlantic
or "Pyrenean" rift deformation couId have reached Alpine
internaI domains during Tethyan spreading.
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A record of multistage continental break-up in the Briançonnais
marginal plateau (Western Alps): Early and Middle-Late Jurassic
riftings
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(Short title: Two phases of rifting in the Briançonnais)
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ABSTRACT
The Briançonnais series in the French Western Alps near Briançon bear evidence of extensional
deformation preceding Alpine shortening. Most of these structures have been ascribed to
Tethyan rifting processes. However, many of them are younger than the initial opening of the
Ligurian Tethys ocean (Late Bajocian-Early Bathonian) and have a different orientation than the
syn-rift faults. The combined use of sedimentological, stratigraphie, paleostructural and
structural methods allows to distinguish the features related to the Tethyan rifting (Early to early
Middle Jurassic) from the younger extensional deformation (Late Jurassie) which in part
overprinted them:
- The Tethyan rifting is marked by a subaerial erosional surface (break-up unconformity),
bearing karsts which developed along syn-rift faults. The continental to shallow marine
diagenetic inprints are analysed (diagenetic log method). The Tethyan syn-rift uplift occurred as
pulses from the early Late Triassie (Champcella type units) to the late Early Liassic (Peyre-Haute
unit), whereas Tethyan post-rift drowning was synchronous (Late Bathonian thermal
subsidence).
- We propose that the post-break-up extensional deformation (Late Jurassic) is linked with
intracontinental rifting of the Atlantic realm (Bay of Biscay and/or Valais rifts).
Therefore, the pre-Alpine deformations recorded in the Briançonnais series may result from the
interference between different Mesozoic rifting-spreading cycles. Alpine inversion processes are
more complex than previously thought since (1) the pre-Alpine structural grain was made of at
least two, nearly perpendicular trends, (2) convergence changed in orientation through time,
making it possible to reactivate preferentially either one or the other trend, and (3) significant
nappe rotations occurred, which must be çonsidered for palinspatic restoration. This has
important paleogeographie implications, i.e. the present-day upper units of the Briançonnais pile
are not necessarily derived from more distal parts of the Tethyan margin than the lower ones
since they suffered important lateral (northward) transport before final outward stacking.
Mots-clés: Alpes occidentales, Briançonnais, Téthys ligure, Marges continentales, Rifting,
Karst, Log diagénétique, Filons sédimentaires, Inversion.
RÉSUMÉ
Les séries briançonnaises des Alpes occidentales dans la région de Briançon portent les traces de
déformations antérieures au raccourcissement alpin. La plupart de ces paléostructures distensives
ont été attribuées au rifting téthysien, bien que beaucoup d'entre elles soient plus jeunes que
l'ouverture initiale de l'océan téthysien ligure (vers la limite Bajocien-Bathonien), et que leur
orientation ne corresponde pas aux structures syn-rift. Cette étude pluridisciplinaire
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(sédimentologie, stratigraphie, analyse des marqueurs paléostructuraux et des structures alpines)
permet de caractériser ces structures d'âge jurassique supérieur qui se sont superposées aux
déformations syn-rift du Lias-Dogger inférieur. Les phénomènes de paléo-karstification le long
de la surface d'érosion continentale correspondant à la discordance post-rift sont analysés, ainsi
que la superposition des altérations diagénétiques ayant affecté les roches sous-jacentes (méthode
du log diagénétique). La surrection et l'émersion syn-rift se sont probablement échelonnées
depuis le Carnien (unités de type Champcella) jusqu'à la fin du Lias inférieur (nappe de Peyre-
Haute). La cause de la déformation distensive qui fait suite à l'effondrement "post-rift" du
Bathonien est discutée: il pourrait s'agir d'un effet du rifting du domaine Atlantique et de ses
dépendances (Golfe de Gascogne et rift Valaisan) superposé à la subsidence thermique de la
marge téthysienne. Ainsi, les déformations enregistrées dans les séries briançonnaises
résulteraient d'interférences entre plusieurs cycles rifting-ouverture océanique décalés dans
l'espace et dans le temps. Les phénomènes d'inversi~n tectoniq.ue s~mt cOf!lpl.exes car (1) le
réseau de déformations anté-alpines comporte au moms deux dIrectIOns pnnclpales, presque
perpendiculaires, (2) l'orientation de la convergence a changé, ce qui a permis de solliciter
alternativement l'une ou l'autre de ces directions, et (3) les nappes ont tourné. Ces éléments
doivent être pris en compte dans les reconstitution~ paléogé?graphiques. En pa.rticulier, les
unités supérieures dans l'édifice de n~ppes bnançon~~ls. a~t~el ne ~rovlen~ent pas
nécessairement de secteurs de marge plus dIstaux que les umtes mfeneures pUIsque qu elles ont
pu subir des déplacements latéraux importants (vers le Nord) avant d'être empilées vers l'Ouest.
En effet, la nappe de Peyre-Haute en position supérieure présente des affinités avec certaines
séries subbriançonnaises.
1. Introduction
The Briançonnais units of the Western Alps (~g. 1) deriv~d ~rom a continent~l fragm~nt on t~e
northern side of the Ligurian Tethys ocean. dunng MesozOlc. tlmes. ,!,he .tecto~lc evolutIOn. ~f th~s
domain during Tethyan rifting and spreadmg as well.as dunng Alpme mver~IOn ~nd collISIOn IS
presently debated. Different geodynamic processes mteracte~ nO,t ~nly dun~g dIvergence.' but
also during convergence and collision. (Tethyan ~n.d Atla~t~c nftmg, .Ibenan plate .motlOn.s,
Pyrenean, early Alpine and late Alpme-Apenmmc collI~l~ns), whIc.h make palInspas.tlc
reconstructions difficult. Following the development of actualIstlc models m the frame of marme
geoscience research, the Mesozoic uplift of the ~r!ançonna~s was ascribed to differ~nt
geodynamic processes such as crustaI-scale block tlltmg (Graclansky et al., 1979, Lemome
1984, Lemoine & Trümpy, 1986), rift shoulder effects (Stampfli & ~arthaler, ~99~, Favre &
Stampfli, 1992), thermal uplift due to simple-shear crustal stretchmg (Rudklewlcz 1988)~
transpression (Faure 1990, Schmid et .al., 199~) and inve~sion (Septfontame 1995). Stampfll
(1993, 1996) considers the BriançonnaIs domam as an Ibenan promontory located between the
Ligurian Tethys and the Valais oceanic.realms. .., .
This contribution is based on new eVldence for block faultmg m the Bnançon and GUIllestre
areas. We discuss the classical model of "pa'ssive" divergent margins, which ascribes most of
this deformation to the Tethyan riftin& processes (Laubscher, 1975, Be,rnouilli & Le~oine,
1980, Lemoine & Trümpy, 1986, Lemome et al.~ 1986). Age and geo~etncal reconstructIOn of
the structures involved are documented by sedlmentary, paleontologlcal and structural data.
Concerning the erosional and depos~tional .gap due. to Jurassic emersion, informati<;>n was
obtained by studying the sequence of dlagenetlc alteratlons along the break-up unconforrruty.
2. Structural and stratigraphie setting
2.1 Alpine structures, inversion and rotation
The Briançonnais pile of nappes results f~om the s~ortening of a domain of the European margin
of the Tehyan ocean during the Jurassic (~emom~ et al..' 198.6). ~ach nap~e ~omes from a
different part of this domain and has a speclfic stratigraphic senes (fig. 2). Wlthm each nappe,
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many inherited structures were more or less passively transported because they were associated
with rigid carbonate (mainly dolomite) wedges that were not easily deformed. Inversion
processes were largely dependent on the orientation of the older structures with respect to the
shortening direction. The Alpine boundaries are thought to derive from inversion of the
Mesozoic extensional fault pattern. According to Lemoine et, al. (1986), the order of the nappes
from West to East in the present~day tectonic build-up represents the Jurassic distribution of the
domains from which they are issued, from West to East. We think that this hypothesis is rather
speculative (Dumont et al., 1997).
According to Tricart (1980), the Briançonnais units were affected by three major phases of
deformation: Dl, D2 and D3. Dl (latest Eocene) corresponds to westward to northwestward
nappe transport and stacking. D2 (Middle Oligocene) is associated with westward to
southwestward transport of the early Briançonnais nappe edifice ante the external zone along the
Pennine Front. D3 (Miocene) produced folding and back-folding of the pile of nappes. We
found evidence of out-of-sequence thrusting associated with D2 and of top-to-the-northwest or
top-to-the-north thrusting older than D2 (Dumont et al., 1997). This shows that (1) the
reconstruction of the palinspatics of the Briançonnais realm must be based on a detailed
kinematic inversion of each Alpine phase according to its specific transport direction (this study
is presently in progress), and (2) the present bottom to top arrangement of tectonics units may
not represent the original west-east succession of paleotectonic units.
Moreover, preliminary paleomagnetic data show that the Briançonnais nappes were rotated
counterclockwise by 40°+/-18° relative to the stable Europe since the Oligocene (Thomas et al.,
1997). This must be considered when restoring the paleotectonic and paleogeographic trends.
2.2 Pre-Alpine structures
Mesozoic structures are generally identified using sedimentary criteria. Neptunian dykes, marine
breccias derived from fault scarps, tilting and erosion of blocks, thickness changes due to
vertical offset along normal faults are used to identify paleofaults, fault scarps and
unconformities (Wiedenmayer 1963, Bernoulli 1964, Bernoulli et al., 1990, Castellarin 1966,
1972, Bouillin & Bellomo, 1990). In the studied area, the major paleostructures are not
preserved because they were reactivated as alpine nappe boundaries. The scale of the observed
paleostructures is in the order of centimeters to hundreds of meters. According to their
orientation, these paleostructures have been reactivated as strike-slip (if parallel to the
compression direction) or as reverse faults (if perpendicular to the compression direction) during
nappe transport.
Vertical movements are estimated using facies changes in marine environments (Bourbon 1980,
Rudkiewicz 1988) and diagenetic features during syn-rift emersion (this paper). According to
Lemoine et al. (1986), most pre-Alpine structures of the Briançonnais are regarded as pre-
Bathonian and related to syn-rift extension. However, Bourbon (1980) demonstrated that the
Briançonnais realm remained a highly unstable area for a long time also after the Bathonian
opening of the Tethys.
2.3 Stratigraphy
The Briançonnais series of the Briançon region (fig. 1 and 2) include thick Triassic platform
carbonates (Mégard-Galli & Baud, 1977) capped by regressive Carnian to Norian wedges
(Mégard-Galli 1972). This part of the series is regarded as pre-rift although it reflects a
significant rate of subsidence (Lemoine et al., 1986, Rudkiewicz 1988, Faure 1990).
Subsidence during the early syn-rift period led to the local deposition of Rhaetian and Early
Liassic sequences showing eustatic cyclicity (Dumont 1998). Younger marine syn-rift deposits
are not preserved because of uplift and emersion of the entire domain during the late syn-rift
period. The lack of a sedimentary record documenting this period can be partly compensated by
information provided by a sequence of subaerial and shallow marine diagenetic alte~ations along
the break-up unconformity (3.2). The first post-rift deposits are Upper Bathonian shallow
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marine platform carbonates (Mercier 1977). The rapid thermal collapse of the margin is shown
by a deepening-upward succession of pelagic sediments: Callovian crinoidal limestones,
Callovian-Oxfordian red marls and nodular limestones, Upper Jurassic-Lower Cretaceous
calpionellid limestones (Bourbon 1980). These post-rift formations unconformably overlie
different more or less eroded pre- and syn-rift formations.
This paper deals with two different types of nappes, with different stratigraphic successions (fig.
2):
- The Champcella-type nappes (Champcella s.s., Aiguillons, Ayes, Chatelet) contain no Late
Triassic or Liassic deposit: Middle and Upper Jurassic carbonates were directly deposited upon
Lower Carnian karstified and brecciated strata (Mégard-Galli 1972) These nappes were detached
along an Upper Scythian gypsum layer, or in the Upper Palaeozoic (fig. 2).
- The Peyre-Haute nappe was detached along Upper Carnian gypsum layers and contains a
thick, dolomitic Norian carbonate wedge which allowed the less competent Jurassic and
Cretaceous layers to be transported and preserved from strong Alpine deformation (fig. 2,
Tricart 1980). The most important characteristic of this nappe is the occurrence of Rhaetian-
Lower Liassic (Hettangian and Sinemurian) marine strata (Tricart et al., 1988, Dumont 1998)
which are quite exceptional for the Briançonnais units. Above them, as a consequence of
subaerial exposure plus erosion, Sinemurian to Callovian strata (about 35My) are missing in the
western area, whereas the gap ranges from Carnian to Upper Bathonian (about 55My) in the
eastern area. This gap is more important in the eastern part of the nappe due to westward or
northwestward block tilting coeval with or preceding continental erosion. Karstification is found
mainly in the western part of the nappe in Liassic limestones. This emerged area was drowned
later than the eastern part, as shown by the sequence of diagenetic events (3.2.2).
3. Mesozoic deformation and vertical movements recorded in the Briançonnais
nappes; new data from the Briançon region
3.1 Tethyan chronology
The deposition of the Briançonnais Mesozoic sedimentary series is classically correlated to the
development stages of the Ligurian Tethys ocean (Lemoine et al., 1986), based on comparisons
with present subaerial margins (Graciansky et al., 1979, Stampfli & Marthaler, 1990, Chaulieu
1992, Manatschal et al., 1997). The Liassic rifting phase is regarded as particularly important,
which is consistent with the Early Bathonian age of the oldest Ligurian oceanic crust (166 Ma-
old gabbro intrusions, Bill et al., 1997) and of the overlying sediments (De Weyer &
Baumgartner, 1995), and with the age of kilometric-sca1e tilted blocks in the Externa1 Zone of
Dauphiné (Lemoine et al., 1981).
Following this point of view, the thick Middle and Late Triassic carbonate wedges are regarded
as "pre-rift" although they reflect significant subsidence. "Syn-rift" sediments would then be
represented on1y by the thin, Lower Liassic platform limestones of the Peyre-Haute nappe but
are typically missing in the Briançonnais reàlm. The "late syn-rift" period corresponds to the
erosional gap due to Late Liassic to Bathonian emersion, which is interpreted by Stampfli &
Marthaler (1990) as a rift-shoulder uplift (thermal anomaly + isostatic rebound). The "post-rift"
sediments are Upper Bathonian neritic limestones and Call0vian to Cretaceous pelagic limestones
and marIs, which are coeval with thermal subsidence of the Tethyan margin. However, the
sedimentary record shows sorne features, we would not expect in this classical rift sucession: (1)
a stronger subsidence during pre-rift than during "syn-rift" time, (2) an important
syndepositional deformation recorded in the "post-rift" strata, as will be illustrated by the
following examples (3.3).
To sum up, the rifting-spreading dynarnics of the Ligurian Tethys ocean can only partly explain
the evolution of the Briançonnais domain during the Mesozoic. The field examples given below
make it possible to discriminate deformation related to Tethyan syn-rift extension from those
related to others causes.
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3.2 Tethyan rift structures and diagenetic alterations
3.2.1 Karstic features associated with Liassic fauIts (Peyre-Haute nappe)
Jurassic suaerial exposure o~ the ~riançonnais domain near.~ri~nçon was first demonstrated by
Debelmas (1955), and karstlficatlon was subsequently studled m the mostly dolomitic series of
th~ Champ~ellanappe by ~aure & Mégard-Galli (1988). It is also known in other parts of the
Bnanç~nnals realm: VanOIse (Ellenberger 1955, Jaillard 1985), Ligurian Alps (Bloch 1963,
Vanossl 1965) and Préalpes Médianes (Baud & Masson, 1975, Baud et al., 1979).
I~ .the western part o.f the Pey~e-Haute nappe, the subaerial erosion surface is marked by a
slllceou~ crust ?Verla.l~ by a thm conglomerate containing Upper Triassic and Lower Liassic
clasts. SIX karstlc cavltles are found in this area (fig. 3). They are ten to twenty meters wide and
cut ~ownward ac~os~ about 20 to 30m of Sinemurian and Upper Hettangian massive limestones.
Th~l~ bottom comcldes with a .L<?wer Hettangian impermeable marly layer (fig. 4A). Four
cavltles deve~oped al?ng pre-exlstmg small-scale normal faults, later sealed by Callovian and
UpperJurasslc depo~lts.. Al! of them contain collapse breccias and coarse conglomerates with
~X~lu.slvely Lower ~lasslc hmestone clasts (predominantly Sinemurian cherty limestones). The
mf~llmgs show a hlgh-angle hour-glass stratification, which suggests that the cavities were
r~pl~ly filled by littoral material at the beginning of Middle Jurassic drowning.
Sl!llilar fe~tures ~~e observed at a hand-specimen scale along the erosional surface (fig. 4B):
ffilcrokarstlc ~aVltle~ cut the uppermost Li.assic beds (Hettangian or Sinemurian limestones).
Carbon~te dIssolutIOn was often followmg fractures. The fractures and cavities (either
perpen~hcular or parallel to stratification, so-called "neptunian dykes" or "neptunian sills" ,
respe.ctlvely) are filled by marine transgressive sediments of late Middle Jurassic age.
In this part of the Peyre-Haute nappe, the following sequence of events can be reconstructed
from these observations: (1) deposition of marine Lower Liassic limestones which do not showsign~ficant lateral changes in thickness or facies, (2) post-Sinemurian ~mall-scale normal
fauItmg, (3) emersion and subaerial dissolution along pre-existing fauIts, (4) infill of cavities in a
shall~~ marine envir?nment, with particles fragmented during the time of exposure, (5)
depOSltlon of open manne Callovian limestones.
Thi~ sequence does not document aIl of Middle Jurassic events because of the incomplete
sedlmentary record, however, more information can be obtained from the study of the subaerial
to shallow-marine diagenetic alterations in samples collected just below the erosion surface.
3.2.2 Sequence ofdiagenetic alterations and differential vertical movements (Peyre-Haute nappe)
The used diagenetic log method (Durlet et al., 1992) is based on the sample-scale identification
of superimposed diagenetic features (dissolution features, infill, fracture, cement, etc.) which
occf:lr in a vertical seque~ce (fig. 5). Such sequenc~s docu~en~ the relative chronology of
env~onmentalc.hanges WhlCh affected the rock, and glve relatIve tlme constraints for the phases
of ffilcro-fractun~g.Samples, documented by diagenetic logs, can be correlated like stratigraphic
logs. We used this method in addition to stratigraphi~ correlation in order to compare samples
from the western and the eastern parts of the nappe (fIg. 5). Sample A cornes from Sinemurian
strata imm~diately underlying the Upper Jurassic in the western part of the Peyre-Haute nappe.
Sample B lS of Late Bathonian age (Kilianina blanketi, det. M. Septfontaine) and was taken in
the easte~ part of the nappe (fig. 3,5), not far from the Middle Jurassic-Triassic unconformity.
Thu~ sedIments A. and B are not coeval, but their diagenetic imprint is thought to be partly coeval
as WIll be argued m the followi~he main diagenetic features observed are:
Ci) Roots and paleosoil .. Csample A only):
~he. ~lde~t obseryed diagenetic feature is pedogenesis, with roots developed before complete
ll~hlf1ca~IOn. ThIS suggests an emersion immediate1y after deposition of the uppermost
Smemunan beds.
Cii) Fractures U Csamples A and B):
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Polyphase miero-fracturing is found in both samples. The oldest generation of fractures
postdates pedogenesis and lithification but predates dissolution and microkarst infill (sample A),
allowing subaerial dissolution along fissures (fig. 4, 5). Other micro-fracturing events affected
both samples during drowning, producing many neptunian dykes filled with upper Middle to
Upper Jurassic sediments (3.3). ,
(iii) Dissolution features [Q] , sediment infill~, marine cementation~ (samples A
and B):
A microkarst record is more developed in the host rock of sample A, which is older and suffered
a longer emersion than sample B. Several types of infilling and at least two cycles of
dissolution/sediment infill are found (only one in sample B). The correlation between the two
diagenetic logs (fig. 5) suggests that the karstic episode documented in sample B corresponds to
the upper cycle of dissolution/sediment infill in sample A. If so, marine sedimentation (the
Middle Jurassic host rock B) and marine cements (lower part of diagenetic log B) in the eastern
part of the nappe correspond to subaerial alteration in the western part (lower part of microkarst
record, sample A). This means that the eastern area sunk below sea level during Late Bathonian
while the western area was still emerged. The uppermost microkarstic infill (sample A) is a
reddish clay with detrital quartz, typical for tropical subaerial alteration (Laterite). The last
diagenetic phases found in both samples are marine cements and marine sediment infills. In
sample B only, they are coeval or alternating with marine sedimentary layers. These sediments
onlapped from the eastern, down-faulted area toward the western, still high-standing area.
This specifie study confirms our field observations given in 3.2.1, and documents that karstic
dissolution occurred after an early event of fracturing. Moreover, emersion must have occurred
soon after the deposition of the uppermost Sinemurian strata and still during Early Liassic times
(roots in nonlithified sediments). Despite the length of subaerial exposure (about 35 My), little of
the series has been eroded: a few tens of meters in the western part of the nappe, no more than
200m in the eastern part. Limestones were selectively removed, which suggests that the altitude
of land was low and/or that the major erosion factor was chemical dissolution. There was also a
change in differential vertical movements during Middle Jurassic: the eastern area was first
affected by the strongest uplift (half-horst tilted westward), and then submerged below sea-level
during Late Bathonian times (collapse of the half-horst), while the western area was still
subaerially exposed. Accommodation space created by this tectonic event allowed deposition of
shallow-marine sequences. The flooded domains were episodically emerged again before final
drowning, probably as a consequence of eustatic sea level changes (Haq et al., 1987).
3.2.3 Other field evidence
An important pre-Bathonian fault scarp (Cascade de l'Orcière, Peyre-Haute nappe, fig. 3)
consists of a steep, east-dipping surface cutting across 200m of Lower Jurassic and Rhaetian
formations in the foot-wall block. Its Mesozoic age is shown by very thin Bathonian limestones
(Trocholina sp., det. M. Septfontaine) uncoI}formably overlying the Rhaetian strata. Rhaetian
and Liassic rocks remained partly exposed along the fault scarp during Late Jurassie and
Cretaceous times.
Another pre-Bathonian, east-dipping submarine scarp is described in 3.3.1 (l'Ausselard,
Aiguillons unit, fig. 3) because it has been reactivated during the Late Jurassic extensional
phase.
A pre-Bathonian angular unconformity is found in the Font Sancte Massif (northern side of the
Ubaye Valley, Chatelet unit, fig. 6). About hundred meters of Middle and Upper Triassic
dolomites (Upper Ladinian and Carnian p.p.) are cut away north-eastward by this erosional
unconformity, within a lateral distance of about 2500m (after palinspatic restoration). This
unconformity indicates a pre-Bathonian southwestward or westward tiIting of about two
degrees.
3.2.4 Characteristics of the Tethyan syn-rift extension
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T? sU,m up, the sp~ci,fic features of the Liassic extensional deformation, contemporaneous with
Llgunan !ethyan nftmg and with emersion of the Briançonnais, are:
- P~edomm'.lltly ~:S to N30° striking (present-day orientation), east-dipping normal faults along
which karstlc cavltles (post-Sinemurian emergence) developped.
- Small-scale fauIts with offsets of a few tens of meters only (except for the higher Cascade de
l'Orcière fault scarp).' '
- Predominantly westward, low angle block tilting.
The s~all widt~ of the ~ault blocks and ~heir lo:w tiIt preser~ed the Triassic series from deeper
subaenal e,roslO~ dunng and followmg thlS deformatlOn phase. There is actually no
paleontologlcal eVldence at any place in the study area that the Tethyan break-up unconformity
re~res~nted by the pre-~~thonian subaerial erosional surface cut down to the lower part of the
T~lasslc carbonates (AnlSlan) or to the Lower Triassic sandstones (Scythian). This is consistent
wlth the lack of any Lower Triassic or older reworked material in the numerous breccias found
along the break-up un90nformity. Such deep-reaching erosional unconformities exist, but they
are younger (latest MIddle to Late Jurassic) and reflect submarine erosion, as will be shown
below.
The present-day orientation of Tethyan syn-rift extension inferred from these observations is
approximately West-East. This estimation is slightly different from the proposition of previous
authors (NW-SE orientation of extension, Faure & Mégard-Galli, 1988, Tricart et al., 1988).
3.3 Structures younger than the opening of the Tethyan ocean
One would expect the syn-rift structures to be sealed by post-rift pelagic limestones of Late
Jurassic age. Thermal subsidence following the opening of the Ligurian Tethys is not supposed
to have induced extensive deformation of the passive margin. In fact, thickness changes in the
post-rift sediments can be partly explained by a submarine relief inherited from Liassic rifting.
However, these changes in formation thickness also bear evidence of submarine erosion related
to at least three tectonie "crisis" (Bourbon 1980, Faure 1990, Chaulieu 1992). We give here new
examples and a reappraisal of sorne other sites which document such paleotectonic features.
3.3.1 Middle and Late Jurassic superimposed unconformities and small-scale block tilting
(Champcella type nappes).
Late Jurassic small-scale southward block tiIting is documented by thickness changes along the
eastern side of the Font Froid valley (Aiguillons unit). The thickness of Middle to Upper
!urassi~ reddish pelagie marIs and limestones overlying Middle Triassic dolomites is gradually
mcreasmg southward from 5m to 30m towards the toe of a scarp bearing sedimentary breccias
(foot-wall block). The hanging-wall block bears a reduced series (6m). Alpine fauIts with
domino-type geometry (Virlouvet et al., 1996) cut the Jurassic beds close to the scarp, which
suggests that neotectonic activity partly reactivated the Jurassic faults.
Similar features are found further south in L'Ausselard valley (Aiguillons unit, sites 1 to 5, fig.
3, fig. 7A). Callovian-Oxfordian pelagic nodular limestones and marls rest with slight angular
unconformity upon Middle Triassic dolomites (fig. 7B, top). This area is cut by N90 to NllO,
northward dipping late Alpine faults which postdate the most recent Alpine cleavage (Virlouvet et
al., 1996). At least sorne of these faults reactivate Late Jurassic small-scale normal faults (fig.
7C):
- At sites 1 to 4, Alpine tilting can be compensated by restoring the Upper Jurassic layers in a
horizontal position (fig. 7B, bottom). Then the Triassic beds show a southward dip of about
10°, which is consistent with E-W-trending normal fauIts (fig. 7C).
- At site 5, the Upper Jurassic limestones rest with a high angular unconformity on a slope
truncating Middle Triassic beds; they contain a 50m wide redeposited block of Middle Triassic
dolomites (fig. 7D). The Jurassic unconformity was affected by Alpine top-to-the-west shearing
which may have enhanced its angle. The restored slope was dipping 45° towards ENE (fig. 7B,
bottom), but this is an overestimated value because of the Alpine reactivation along the angular
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uncon,formity. The Late Jurassic unco~~ormity at site 5 is superimposed on a pre-Middle
Jurassic eros~onal sUrfa~e, marked by whitIsh and yellowish dolomitic breccia of subaerial origin
(~aure & M~gar?-GallI, 1988, fig. ~D). The tW? surfaces are separated in the northern part of
sIt.e 5.by ~ pmchmg-out ':Vedge of MIddle Jurassic transgressive neritic limestones (coquina and
~nno!d lImestones). ,ThIS de~onstrates that the Late Jurass~c submarine slope (site 5) was
mhented from an earlIer subaenal morphology created by syn-nft deformation.
Th~se ou~crops docu1?ent tw~ successiv~ tectoni,c events: 1) creation of an ENE-dipping slope
dunng MId.dle Jurassic emerSIOn (or earher), WhiCh can be tentatively interpreted as a result of
block-fauItmg along a N-NW trend, and 2) small-scale block fauIting along an E-W trend and
low~angle so~t,hward tiIting duri,ng latest Middle to early Late Jurassic, with renewed
eroslOn/~eposltIOna~ong the preVl?US slope. Eyent (1) can, be ascribed to Tethyan syn-rift
~ef0f1!latIOnbecause It occurred dunng the emerSIOn of the Bnançonnais domain. Its orientation
fIts with E-W extension inferred from the data of § 2. Event (2) is younger (post-rift) and it is
marked by a change in orientation of the extensional structures; this suggests a shift in
orientation of the extension to North-South.
3.3.2 Kilometric-scale Late Jurassic block faulting in the Chatelet unit
Within the Chatelet unit (south of the Guil Valley), weIl preserved pre-Alpine extensional
structures are found (Gidon et al., 1994). The best example is the Vallon Laugier fauIt block
(Clau~el et al.,' 1?97, fig. 8). It consi~ts ?f a two kilometers-wide half-graben filled with Upper
Jurassic peiagic hmestones. Many cntena demonstrate a Late Jurassic age for its first and main
sta~e of deformation: sediment accumuled in the hanging-wall block, the foot-wall b10ck was
sediment-staryed, scarp erosion and resedi1?entation of breccias, together with neptunian dykes
document aC~lve fauItmg. The fauIt scarp IS nearly undeformed and displays the features of a
steep s~bma:me slope cover~d by a~ Albia.n-Cenomanian mineralized hardground. The present-
day o,nentatIOn of the faul~ IS N80. ' that IS ~ubparallel to the Alpine shortening trend, which
expl~ms t.he goo~ prese~a.tIOn of thiS pre-Alpme structu~e. T~e orientation of the fault plane and
the dIrectIOn of tIlt are siffillar to those of the fauIts descnbed m 3.1, whereas the scale is larger.
This Lat~ Jurassic extensional structure was reactivated later (Claudel et al., 1997): 1) during the
Lat~ AlbIan, the .hanging-wall .b10ck was cut by a new,northward-dipping normal fauIt, and 2)
dunn& the Turolllan, th~ !ur~SSIC fault p~ane ~oved ~gam as shown by sea-floor erosion, sliding
of sedIment and by the mJectIOn of peiagic sedIment mto the fauIt plane itself.
3.3.3 Late Jurassic tiIting and submarine erosion in the eastern Peyre-Haute nappe
Many evidences of .Mesozoic extensional tect~nic activity were ~escribed in this nappe
(Debelmas & Lemome, 1957, Bourbon & Graciansky, 1975, MercIer 1977, Tricart et al.
1?88~. Most of this activity has been ascribed to Tethyan rift tectonics, presumably during
LIa,ssic to ~arly'Middle Jurassic times. V!e propose a reinterpretation of two paleostructures,
which are sIglllfIcantly younger than prevIOusly thought and which are thus "post-rift":
(1) Polyphase deformation with Late Jurassic scarp erosion at La Moulière
The investigated Mes<?zoic stru~ture is .located at, La Mo~lière in the eastern part of the
Peyre-Haute nappe (fig. 3). It IS now mvolved m the hmge of a major N-S-trending,
westward, recumbent fold, so that the stratificat~on is nearly vertical (fig. 9). This Alpine
structure IS easy to unfold. The restored ~esozoic structure has been described by Mercier
(1977) as a small horst bounded on both Its eastern and western sides by Early to Middle
Jurassic normal faults.
-:r:he sedimentary recor~ .on the western side is consistent with this interpretation (fig. 9,
SItes A, B, C): deposltlOnal geometry of the Upper Bathonian strata documents an
eastward onlap on the subaerial surface. These beds contain breccias derived from the




paleohigh (C) contain abundant nerineids (Nerinella scalaris, Cossmannea sp., det. J.
Wieczorek) suggesting that it remained in a high-energy shallow environment longer than
its toe (A).
In contrast, the features observed on the eastern side (fig. 9, site D) do not fit with the
model of Mercier (1977). They consist of a rugged rrosional surface along which thin
Upper Jurassic limestones'with Oxfordian to late Kimmeridgian ammonites (Sowerbyceras
tortisulcatum, Sowerbyceras loryi (-silenum), det. R. Enay) unconformably overlie Norian
dolomites. These sediments with abundant dwarfed ammonites, bivalves and echinoids
show a specific facies of starvation on a pelagic high. They also contain pebbles of Norian
dolomites. The Middle Jurassic limestones were eroded at that place, and they are found
only a few tens of meters to the west. The eastern paleoslope of the Moulière horst is thus
due to Late Jurassic erosion, which eut across the pre-Bathonian relief.
(2) Late Jurassic megabreccia on an erosional slope surface at Le Rocher Roux (fig. 3)
Following Debelmas & Lemoine (1957), Mercier (1977) attributed two superimposed
angular unconformities to Rhaetian and Middle Jurassic tectonic pulses, respectively. This
place was thus regarded as evidence of polyphase Tethyan syn-rift block tilting.
We propose an alternative hypothesis supported by the following arguments (fig. 10):
- The Rhaetian beds of the Rocher Roux outcrop, resting with a 35° angular unconformity
on tilted Norian dolomites, are perfectly concordant with the latter 500m further north. At
both localities, they show a regular parallel stratification and no evidence of redeposition,
which is incompatible with a deposition on a steep slope.
- The tiIted Norian dolomites and the overlying Rhaetian limestones of the Rocher Roux
are separated from each other by a thin dolomitic breccia layer (0.5m) with a pinkish or
dark red, barren, micritic limestone matrix. This kind of sediment is never found in such a
stratigraphic position, but closely resembles the Upper Jurassic pelagie limestones.
- The Rhaetian stratified "series" of the Rocher Roux, supposedly deposited
unconformab1y on Norian dolomites, grades northward into a sedimentary breccia made of
Rhaetian material (dark coquina limestones and shales) and intercalated between two
Upper Jurassic breccia layers. Therefore, the Rhaetian strata of the Rocher Roux represent
an olistolite mantled by breccia, which was emplaced by sliding on a Late Jurassic slope.
- The Middle Jurassic, nearly horizontallimestone wedge overlying the Rhaetian beds of
the Rocher Roux is separated to the North by a vertical contact from the Jurassic breccia
adjoining it. Mercier (1977) interpreted it as a Jurassic fault scarp, aIthough the downward
trace of this presumed fauIt is unclear. By contrast, we think this northern boundary
represents the abrupt termination of a decametric block of Middle Jurassic limestones
surrounded by Upper Jurassic breccia.
- The Upper Jurassic (Oxfordian-Kimmeridgian) breccia bears numerous evidences of
redeposition along a slope (Bourbon 1980, vol. 2 p.476): slumps, upside-down geopetal
structures, soft pebbles. At Chalets de l'Alp (fig. 3), 500m further south, the coeval strata
are extremely condensed and devoid Of blocks. They rest unconformably upon Norian
dolomites and fill neptunian dykes indicating a fracturing during the Callovian to early
Oxfordian (Bourbon & Graciansky, 1975).
In our opinion, both the Rhaetian and Middle Jurassic (Bathonian) limestones of the
Rocher Roux are slide-blocks within a megabreccia of Late Jurassic age, overlain by Late
Jurassic pelagic limestones (Oxfordian-Middle Kimmeridgian, Bourbon 1980). The
tectonic event responsible for tilting, erosion and fracturation is of Callovian to Oxfordian
age, and not earlier as proposed by previous authors.
Geometrical analysis and palinspatic restoration of small-scale paleostructures in the Moulière
and Rocher Roux areas give consistent results, despite their very different structural setting (fig.
11):




- Erosion of the northwestward tilted Norian series increased towards the Southeast. There is
evidence for a southeastward dipping submarine erosional slopes overlain by Upper Jurassic
pelagie limestones.
- Dominantly low-angle, westward dipping sIopes onlapped by Middle Jurassic neritic
limestones (La Moulière), are older subaerial topographie features.
- Neptunian dykes were mainly NW-SE to N-S oriented with a minor E-W trend, whieh seems
to be independent from Late Jurassic features (northwestward tilt). However, as shown by fig.
11, they result from re-opening of an old (pre-Bathonian) joint pattern within the Norian
dolomites. Several generations of neptunian dykes are found, which suggests a change in
orientation of tensional stress. The example of fig. 12 indicates that the Late Jurassic (whitish)
dykes were opened in a NNW-SSE to N-S extensional setting, which is consistent with regional
observations, but many other examples show that the orientation of neptunian dykes was
strongly influenced by gravity due to sea-bottom topography.
Our data strongly suggest that the eastern boundary of the Peyre-Haute nappe with its recumbent
fold originated from inversion of a Late Jurassic major fault: the Eastern, folded part of the
nappe (syncline hinge, fig. 3) was a half-horst as shown by Late Jurassie tilting and erosion.
This half-horst was apparently oriented SW-NE, as indicated by (1) structural data of the Rocher
Roux and Moulière outcrops and by (2) the present cartographie distribution of Jurassic erosion
below the break-up unconformity: deep in eastern and southern parts of the nappe, shallow in its
northwestern part. However, both (1) and (2) underwent a signifieant counterclockwise rotation
(2.2) so that the initial trend of this Jurassic structure was possibly closer to E-W.
3.3.4 Characteristics of "post-rift" deformation
Once palinspatically restored, the studied structural markers of the late Middle to Late Jurassic
deformation consistently indicate that:
- The dominant deformational process was extension with block tilting. It produced extensional
structures at different scales with sorne reactivation of pre-existing, syn-rift structures.
- This deformation was oriented differently from that of the syn-rift stage. Newly formed
structures show E-W or SW-NE trends, nearly perpendicular to the pre-Bathonian structures
(3.2.4).
- During this stage of deformation, starting during Callovian-Oxfordian times, erosion eut down
to deeper levels into the underlying series than during the older, syn-rift stage: contrary to the
upper Bathonian neritic limestones whieh always rest on younger Triassie horizons (upper
Norian in the Peyre-Haute nappe or upper Ladinian in the Champcella or Chatelet nappes), the
Callovian and younger pelagie limestones rest on Anisian or Scythian formations in several of
the Briançonnais nappes (Bourbon 1980). This suggests that either the size of the tilted blocks
or the tilt angle were more important during this "post-rift" phase of deformation than during the
syn-rift one.
4. Discussion
4.1 Orientation ofMesozoic structures
The first step to interpret our paleostructural data is to use them as indicators of Mesozoic
deformation and paleostress orientations. As suggested by our study, the orientation of small-
scale sea-floor structures such as neptunian dykes depends both on inherited fracture patterns
and on gravity (sea-floor topography). A dense pattern of fractures was created during the
Tethyan rift phase within the Triassic dolomites. This pattern guided the "post-rift" (Late
Jurassic) opening and filling of neptunian dykes, particularly if the inherited fractures were
perpendieular to the dip of the slope. Therefore, these features can not be always interpreted as
stress indicators. However, they help to identify medium-scale (hectometric to kilometric)
structures such as tilted blocks, fault scarps and angular unconformities, whieh are more reliable
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indicators of deformation at a regional scale. Our examples indicate that most of the late Middle
to Late Jurassic structures (fauIts and tilt axes) are NE-SW to E-W oriented. The occurence of
such structures in different places from Briançon to the Ubaye Valley and in different nappes,
demonstrates that the Briançonnais realm was affected at that time by regional extension, which
was apparently NW-SE to N-S oriented. 1
These present directions have ta be rotated back clockwise since the investigated Briançonnais
nappes underwent significant counterclockwise rotation of 40o±18° during its late Alpine
evolution (Thomas et al., 1997). Accordingly, Liassic to early Middle Jurassic syn-rift extension
was NW-SE oriented, similarly to the External Alps (Grand 1988), and late Middle to Late
Jurassic "post-rift" extension was N-S to NE-SW oriented.
4.2 Implications for inversion tectonics
Tectonic inversion in the Briançonnais zone is usually regarded as a simple process since
Tethyan extension and Alpine shortening are assumed to have been roughly parallel (E-W,
Lemoine et al., 1986). Our data indicate that this assumption has to be reconsidered, both
concerning Mesozoic extension (NW-SE extension during rifting, then N-S which created E-W-
trending structures during Tethyan spreading) and early Alpine shortening (N-S, Dumont et al.,
1997). The early structures of tectonic inversion and nappe stacking were strongly oblique, if
not perpendieular to the younger, E-W to NE-SW-trending structures, which implies that: (1) the
present structure of the tectonie edifice, shortened during at least two obliquely oriented
inversion phases, has probably not preserved any pre-collisional paleogeographie arrangement
(the present order of the nappes does not reflect their original paleogeographie position), and (2)
the early collisional phases (N-S) were strongly oblique with respect to the orientation of the
Tethyan margin (NE-SW) and may have preferentially inverted sorne of the oblique structures of
the margin such as transfer fauIts. This occurred along the W-E-trending Provence platform edge
(regarded as a transform zone by Lemoine et al., 1989) which shows N-S inversion structures in
the Alpine foreland, and whose eastward extension must have been included into the internaI
Alpine buildup before the late collisional phases.
4.3 Emersion ofthe Briançonnais domain since the Late Triassic?
Uplift and emersion of the Briançonnais domain during Mesozoic times produced gaps in the
sedimentary record. The time interval of emersion is difficult to constrain because the gap
resulted from both subaerial erosion and/or non-deposition. The lower bracket of this interval is
regarded as Liassic based on the specifie sedimentary record of the Peyre-Haute nappe (2.4),
and this local datum is extrapolated to all the other Briançonnais nappes, which have neither a
Late Triassie nor Early Liassic record. This extrapolation is questionable for the following
arguments:
- This would imply that the Upper Triassic and Lower Liassic strata were deposited and then
removed during Jurassic emersion on most of the Briançonnais area (except the Peyre-Haute
area): continental dissolution would have easily removed the Liassic limestones everywhere but
not the 400m thiek Upper Triassic shales (Rhaetian) and massive dolomites (Norian).
- Erosional products typical from Upper Triassic or Liassic lithologies should be found in the
continental conglomerates or in the karsts, which is never the case (except in the Peyre-Haute
nappe).
- A regional-scale angular unconformity would be expected, with the subaerial erosional surface
cutting down to various levels in the Triassic series. By contrast, this surface rests in most
places (Champcella and Chatelet nappes) at the same stratigraphie level (base of Camian).
In our opinion, the typical Briançonnais nappes (except Peyre-Haute) undergone subaerial non-
deposition since Carnian times, due to a tectonic event which affected the Tethyan realm at that
time and which produced paleogeographie differentiation and vertical movements (Mégard-Galli
& Baud, 1977, Mégard-Galli & Faure, 1988). Our interpretation differs from the interpretation
of Baud (1972) in the Préalpes Médianes, which assumes that no significant paleogeographie
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?ifferentia.tion occurred before Middle Liassie times, but it is compatible with an alternative
mterpretatlOn ~f Ligurian Briançonn~is. ~ni~s (Lualdi 1990)..Fr.om ~ geodynamic point of view,
our mterpretatlOn s~ggests that t~e l~ltlatlOn ?f Tethyan nftl~g m the Briançonnais domain
occurr~d much earller than the Tnasslc-Jurasslc boundary. ThIS hypothesis is consistent with
recent mterpretations con.cerning the Central ~tl~ntic mar~ins (~~vre & Stampfli, 1991, Le Roy
e~ al., 1,997) .along WhlCh two stages of nftmg are IdentlfIed (Carnian-Hettangian and
Smemunan-Phensbachian).
4.4 Mesozoic paleogeography
Th~ Briançonnais pre-Bathonian carbonate series of the Briançon region cannot be regarded as
denved from a umque paleogeographic domain. We must distinguish on one hand the Peyre-
Haute nappe, with its Upper Triassic dolomites and Lower Liassic limestones, and on the other
hand ~ number of Champcella-type units including Middle Triassie carbonates overlain by an
emerSlOn surface. As discussed above, it is likely that Mesozoic emersion occurred earlier in the
Cham~ce.na-type units (Late Triassie) than in the Peyre-Haute nappe (Early Liassic). Structural
analysls m progress shows that the Peyre-Haute nappe and related units from North of the
D~rance ~iver to South of the Guil valley were thrusted always on top of the Champcella-type
U~llts dunng the early shortening phases. According to this, the stratigraphie signature of this
hlgher nappe should be compared with those of innermost Briançonnais or Piémont nappes.
There are indeed sorne similarities between the Upper Triassic-Iowermost Liassic series of the
Peyre-Haute nappe and the coeval beds in the Roche des Clots-Grande Hoche Piemont units
(Lemoine et al., 1978, Dumont et al., 1984) or in the Grande Motte unit in Vanoise (Ellenberger
1963, Jaillard et al., 1986, Deville 1990), despite their thickness being much higher there.
However, t.here are even mo~e strikin~ similarit~es between the series of the Peyre-Haute nappe
and the senes of sorne Subbnançonnals nappes m Ubaye (Morgon) or near the Argentera massif
(Stura di Demonte, Dumont 1998). The Peyre-Haute series also has rriany features in cornmon
with the "Médianes Plastiques" (also regarded as Subbriançonnais) in the French and Swiss
Prealpine nappes (Septfontaine & Lombard, 1976, Baud & Septfontaine, 1980, Maury & Ricou,
1983, Borel 1997).
There is thus a contradiction between arguments derived from Alpine structural analysis, which
indicate that the Peyre-Haute domain should have been originally located closer to the Tethyan
ocean than the other (Champcella-type) Briançonnais domains and then thrusted above them, and
arguments derived from sorne stratigraphic signatures, which suggest in contrast that this
domain .could have been located more continentwards. This contradiction is due in our opinion to
(1) the madequacy of a two-dimensional mode of palinspatic restoration which assumes that
intracontinental extension and inversion/nappe stacking followed more or less the same
orient~ti~m wi~h opposite sense, ~n assumption which is strongly questionable, (2) the obliquity
of colllslOn wlth respect to margm structures and the changes in orientation of shortening, and
(3) the probable non-cylindricity of the Mesozoic paleogeographic pattern.
Since the Briançonnais nappes underwent important oblique (northward) displacement they
were initially located further south, that is to the east or to the south of the Provence ~ealm
(~a~bs~~er .1975, ~991, ~a~ry & Ricou, 1983, Stampfli 1~93, 1996). This is supported by
slml1antles m stratlgraphlc SIgnatures of the Provence, Mantime Alps, Subbriançonnais and
Briançonnais series (Middle Triassic, uppermost Triassic-Lower Liassic, Middle Jurassic),
whereas there are striking differences between the Briançonnais and the Dauphinois sedimentary
record (Lemoine et al., 1986) and subsidence pattern (Rudkiewicz 1988).
4.5 Multistage Mezozoic extension: riftings related to different oceans?
Extensi.onal d~formati?n related ~o .the ~ifting of the Ligurian T.ethys ocean, which is sealed by
Bathoman sedIments, lS clearly dlstmgUlshable from the Callov1an-Oxfordian extensional event
(this paper and CI.audel et al., 1997). This latter event occured after the initial opening of the
Tethyan ocean (fig. 13) and is thus regarded as post-rift. However, it includes typieal rift
12
148
features such as tilt~d blocks. The. event is widespread in the French Briançonnais realm
(Bourbon 1980). It lS also present m the External Alps and their foreland in Southeastern
Fra~ce, whe.re It produced both extension and strong subsidence (Vocontian Terres Noires
baSIn, .Graclansk~ et al., 1979, Dardeau et al., 1988). Further evidence is known in the
Callovlan-Oxfordlan Subbria.n~onnais series \C.hénet 197?, Lereus 1986, Maury & Ricou,
1983, Samec et al., 1988) and m th~ Prealpes medlanes nappes (Septfontaine 1983, Septfontaine
& ~ombar? 1976, ~oreI1997). ThIS event is also marked by a cusp in the subsidence curves of
V<1!l?US Bn~nçonnals units (Borel 1995), which corresponds to vertical movements of tectonic
ongm supe~mposedon .the thermal subsidence trend of the Tethyan cooling margin.
The Call~vlan-Oxfo.rdlane.vent corresponds to a kinematic change in the Atlantic realm
(acc~leratlon ~f relatl~e motlon between Go~dwana (including Adria) and Laurasia (including
Iberla at that tlme, Ohvet 1996). Late Jurasslc to Early Cretaceous extensional rift tectonics is
known alon~ the Iberian and Armorican margins (Portugal, Guery 1985, Parentis basin, Boillot
1984, MatthIeu 198,6)and in Pyr~n~an basi~s (Kirnmerid.gian pull-apart basins, Peybernès &
Souqu~t, 1984,. C~erot 1987). This mtracontmental extenslOn led to the rifting of Bay of Biscay
and to Its.openmg m Early Cre~aceous times (Early Aptian based on magnetic anomalies, Malod
1989, Ohve~ 1996). The Valaisan rift whose remnants are found in the French (Jeanbourquin
199.4, C~nmc et al. 1995 and refs herein) and Swiss Alps (Schmid et al., 1990, Florineth &
FrOltz.helm, 1994) evolved more or less synchronously with the Bay of Biscay rift; indeed these
two nfts may have been connected (Stampfli 1993). The Briançonnais domain, which was
located between the Tethys ocean and the Valais rift during late Middle and Late Jurassic times
underwent both thermal subsidence from the former and extensional deformation from the latter:
This interpretation is consistent with the observed change in orientation of the paleostructures
from the Tethyan rift event (Liassic) to the Valais rift event (Late Jurassic).
The Mesozoic sedimentary, diagenetic and paleotectonic record from the French Briançonnais
units allows to identify the imprint of at least two interfering rifting-spreading cycles linked with
t~e \yest.ern Tethyan and the ~orth Atlantic systems, respectively (fig. 13). An analogous
sltuatlO~ lS fo~nd along th~ contmental margin off northwestern Australia (Dumont 1992), where
Mesoz~lc uJ?h~t and sub~ldence of the northern Exmouth marginal plateau were driven by the
suc~esslve nftmg-spreadmg cycles of the Tethys (Argo Abyssal Plain, Late Jurassic) and of the
lndl.an Oc~an ~Gascoyne Abyssal Plain, Early Cretaceous). As regards the Briançonnais, a third,
earher (Tnasslc) cycle may have occurred in relation with an Eastern Tethyan break-up (Meliata
ocean, .C~annell & !<ozur, 1997!. The difference in timing between these rifting-spreading
~y~les lS lmked to rrucroplate motlOns between Western Gondwana and Europe (Ricou 1994). It
1S hkely that not only the Adriatic, but also the Iberian microplate had a major influence on the
evolution of the Briançonnais domain.
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FIGURE CAPTIONS
Figure 1: Structural sketch map of the Briançonnais Zone in the French Western Alps.
Figure 2: Main types of stratigraphic successions found in the studied area with their location
within the different nappes (location of the simplified cross section in fig. 1).'
Figure 3: Detailed map of the Peyre-Haute nappe and the underlying Aiguillons unit with
outcrops described in the text. '
Figure 4: Jurassic karstic features at different scales near Ascension lake: decametric caves
cutting across the Liassic limestones developed upon Liassic normal faults (example in A). The
same features are observed at a hand-specimen scale (B). Location of the karstic features (A) and
(B) in fig. 3.
Figure 5: Compared s~~iment~ and diagenetic record in the Western (Moulière section/sample
A) ~?d East~rn (Moutlere sectIOrysample B) parts of t~e Peyre-Haute Nappe. The "Diagenetic
Log (le~t side ?f the columns) 11lustrates the succeSSIve phases of alteration, fracturing and
cementatIOn whlch aff~cted ~amples A .and .B (ta~en along the emersion surface) before they
were covered by pOSt-11ft sedIments. This companson shows that, despite the Eastern area was
more strongly eroded during Jurassic uplift, it was drowned earlier during the post-rift
transgression (down-faulting of half-horst).
Legend of diagenetic log:
~ Sediment infill, U Fracturing, _ Pedogenesis, 1 e I.Compaction, [J5] Dissolution,
m Pyritization, œ Silicification, rn Dolomitization, ..Dedolomitization,
[]J Ankeritization,~ Syntaxial overgrowth, tiSI Blocky calcite ,~ Speleothems,
00 Palisade calcite.
Figure 6: S>:,nrift (pre-Bathonian) westward tilt in the Chatelet unit (Champcella type), Font
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Figure 10: The Late Jurassic ("post-rift") erosional slope of the Rocher Roux (Peyre-Haute
nappe) with associated megabreccia and neptunian dykes. These features were probably linked
to the nearby erosional unconformity of La Moulière (Fig. 9), since both are of the same age and
display sirnilar geometrical relationships (Fig. Il).
Figure 11: Paleotectonic signatures in the Rocher Roux-Chalets de l'Alp (Fig. 10) and in the
Moulière (Fig. 9) areas (Wulf stereograms, lower hernisphere). Alpine folding has been restored
in La Moulière. The Late Jurassic northwestward dip of the Triassic beds could related to a
major southeastward dipping normal fault bounding the Peyre-Haute paleogeographic domain,
inversion of which resulted in the Maravoise recumbent fold (Fig. 3, Fig. 9).
Figure 12: Surface of an Upper Triassic (Norian) bed cut by (a) a syn-rift (pre-Bathonian)
pattern of joints, (b) a late syn-rift fissure filled with dolornitic breccia (1), and (c) post-rift
neptunian dykes filled with pinkish pelagic limestones of Oxfordian-Kimmeridgian age (2),
shown in light grey on the photograph. The orientation of extension changed between (1) and
(2). The pattern of post-rift neptunian dykes was influenced by the syn-rift joint pattern.
Figure 13: The paleotectonic events recorded in the Briançonnais passive margin of the Briançon
region are due to the combined effects from several oceanic domains whose rifting-spreading
cycles occurred at different places and times.
FiO"ure 7: Evidence of "post-rift" (Callovian-Oxfordian) small-scale block faulting associated
with low-angle southward tilt in the Aiguillons unit (Champcella type). The associated
submarine erosion modified the earlier, subaerial syn-rift structures whose trend was different.
Fig. 7A: Location of sites 1 to 5 (L'Ausselard valley).
Fig. 7B: Bedding and angular unconformities between Middle Triassic dolomites and Late
Middle Jurassic pelagic limestones (today and restored from Alpine deformation): high-angle
unconformity at site 5 (ENE-facing scarp) and low-angle unconformity at other sites (11 0
southward tilt). Submarine scarp at site 5 is superimposed on a pre-Bathonian, subaerial relief
(Wulf stereograms, lower hemisphere).
Fig. 7C: Callovian-Oxfordian (post-rift) half-graben at site 2. Its age is demonstrated by (1) a tilt
between Triassic and Jurassic, (2) breccia deposits at the toe of the fault scarp, (3) crinoidal
limestones probably reworked from the hard substrate of the footwall block (right) and ponded
in the marIs of the lowest part of the half-graben.
Fig. 7D: Superimposed unconformities at site 5: the Tethyan break-up unconformity is marked
by subaerial breccia on top of the Triassic (dots), while a younger, drowning unconformity
(post-rift) is found on the northern side (left of the picture). Both are merging on the southern
side, indicating that the drowning unconformity settled on a subaerial topography inherited from
syn-rift structuration.
Figure 8. Late Jurassic ("post-rift") southward tilt and half-graben in the Escreins massif (Crête
du Vallon Laugier). The Late Jurassic fauIt is cutting across and displacing the Tethyan break-up
unconformity (Triassic-Middle Jurassic contact).
FiO"ure 9: Late Jurassic ("post-rift") erosional unconformity affecting a Bathonian relief at LaM~ulière.This Mesozoic structure is involved in a Alpine kilometric-scale recumbent syncline
hinge at the internaI border of the Peyre-Haute nappe (Maravoise fold), which probably
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We present a paleomagnetic study performed in the Briançonnais sedimentary coyer of
the western Alpine Arc (France). Sampling was focused on upper Jurassic rocks of the
Briançonnais coyer in the Briançon-Guillestre area. More than 100 samples on ten sites
were collected essentially in Ammonitico l'OSSO limestones and sedimentary dykes of the
upper Jurassic. Thermal and altemating field demagnetizations revealed three components
of magnetization carried dominantly by magnetite: (1) A low temperature component of
present day magnetic field direction and probably of viscous origin; (2) a weIl defined
component with a maximum unblocking temperature of 440°C (A component) and
always of reverse polarity; (3) a weak high temperature component (B component)
overprinted by a viscous remagnetization during heating and difficult to isolate. The A
component exhibits a negative fold test and shows a better clustering when corrected for
tilting associated with late Alpine extension. This component is interpreted as a secondary
remagnetization acquired in a short time-span during cooling path related to late
Oligocene-Early Miocene metamorphism. Mean direction corrected for late alpine
extensional tilting, is D=142°, 1=-57°, k=44, cx'95=8°. This direction implies a 47°±13°
counterclockwise rotation of the Briançonnais zone relative to stable Europe, in agreement
with sorne kinematic models of the Western Alps involving counterclockwise rotation of





In the Western Alps, most kinematic models have considered that, since the late
Cretaceous, the convergence between Africa and Eurasia has been dominantly
accommodated by both thickening and horizontal translation of tectonic units between
major strike-slip faults [1-3]. According to these models, rotations about vertical axis are
considered as a local scale mechanism [3,4]. Large scale rotations involving most of the
units of the western Alpine Arc have however been suggested on the basis of regional
fault and strain patterns [5-7]. According to Ménard [6], the southwestward extrusion of
the Western Alps associated with the indentation of Adria into Europe would be
accommodated by translations and counterclockwise rotations along curved longitudinal
faults (e.g. the penninic front). Vertical axis rotations in the western Alpine Arc may have
reach up to 50° since the Oligocene. Paleomagnetism is a powerful method for measuring
rotations but very few data on Cenozoic rocks have previously been available for the
internaI part of the Western Alps [8] where the largest rotations are expected [6]. Such a
lack of paleomagnetic data in the Western Alps is firstly related to the paucity of
sedimentary facies suitable for a paleomagnetic study, especially in the internai zone. It
also results from the fact that paleomagnetic surveys in the Western Alps were mainly
carried out in the seventies and early eighties, when high sensitive cryogenic
magnetometers were not yet available. With modern technology, it is now possible to
measure rocks with low intensity of magnetization « 10-4 A.m.- 1). In this framework,
we have conducted an analysis on Jurassic rocks of the Briançonnais zone of the French
Alps in order (l), to test the suitability of these rocks for a paleomagnetic study, (2) to
increase the paleomagnetic database of the Western Alps, and (3) to test the various
kinematics models of the Western Alps for the Tertiary. We have focused our study on
the Durancian segment located between the Briançon and Guillestre cities (Figures 1 and
2) where control on the deformation field is accurately constrained [9]. During Eocene
and Oligocene deformation, HP-LT metamorphism has occurred in the Briançonnais
zone, leading at least to a partial remagnetization of rocks containing a natural remanent
magnetization. We show in the following paleomagnetic study that Mesozoic rocks of the
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Briançonnais zone between Guillestre and Briançon cities show a well-defined post-
tectonic remagnetization related to late Oligocene-early Miocene alpine metamorphism.
2. Geological overview of the study area
The Briançonnais zone is part of the penninic Alps and consists of rocks defonned
and metamorphosed during the Tertiary. This domain was initially part of the European
passive margin of the Ligurian Tethys that was separating European from Adria plates
during the Jurassic and early Cretaceous [10].
2.1. Stratigraphy and paleogeography
In the Western Alps, two main stratigraphie units can be distinguished in the
Briançonnais zone: 1), the pre-Mesozoic basement made of crystalline rocks, affected by
hercynian metamorphism and overlained by Penno-Carboniferous continental sediments
which constitute the zone Houillère. In the Durancian segment, basement is only
preserved at the base of the lower nappe (Champcella nappe); 2), the Mesozoic coyer
characterized by reduced marine series with numerous gaps and starved sedimentation.
This sequence largely outcrops in the Durancian segment of the Briançonnais zone. The
Mesozoic sequence starts with middle Triassic to early Jurassic'platfonn carbonates with
intercalations of evaporites. After a regional regression (emergence) during the Liassic
and the early Dogger, neritic sedimentation took place during the late Dogger, then
followed by pelagie sedimentation from the late Jurassic to the Paleocene. Late Jurassic
sequence is essentially made of massive limestone up to 30 meters thick with a basallevel
of nodular limestone (Ammonitico rossa facies).The Ammonitico rossa facies consists of
white nodular limestone in a pale red carbonaceous matrix. Few levels of red encrine
limestone are also associated. Several sedimentary dykes (neptunian dykes) associated
with upper Jurassic tectonic mobility were contemporaneously filled with pelagie
sediments similar to Ammonitico rossa [II]. At the top of the Malm, a thin red or green




Cretaceous. This hard-ground is overlained by thick upper Cretaceous calcshists. Upper
Jurassic and hard-ground deposits have been our main target for the paleomagnetic study.
2.2. Structure
Two main tectonic units can be distinguished in the Durancian segment (Figures 2
and 3): 1), the lower unit is the zone houillère visible in the northernmost part of the study
area; 2) the upper unit is a pile of nappes made of the Meso-Cenozoic sequence where
several potential décollement levels occur, near the top of the Carboniferous, at the top of
the Scythian quartzites, within the Carnian evaporites, or at upper levels within the
Jurassic-Cretaceous sequence itself. Our study is focused on the Champcella and Peyre
Haute nappes in the lower and upper positions in the tectonic pile respectively. They
outcrop widely in the high Durance valley between Guillestre an Briançon (Figures 2 and
3).
2.3. Tectonic history and metamorphism
The present day structure of the Briançonnais zone is the result of polyphase
deformation. Emplacement of the Briançonnais nappes occurred during the Eocene
associated with a HP-LT metamorphism. Lawsonite-Albite facies is described in the zone
Houillère of the Vanoise massif [12]. Large scale isoclinal folding occurred in the study
area (e.g. Ourgière fold, Figure 3). Refolding of the Briançonnais nappes and general
thrusting over the external domain occurred during the Oligocene. This event was
accompanied by HP-LT metamorphism with Prehnite-Pumpellyite facies. A last major
east verging refolding and non-metamorphic event occurred, probably during the late
Oligocene-early Miocene but is poorly constrained in age [9]. Finally, late Alpine
extension and dextral strike-slip displacement along longitudinal faults bounding tilted




3. Paleomagnetic sampling and measurement
More than 100 samples on eleven sites were collected on upper Jurassic rocks of
the Briançonnais cover (Table 1 and Figure 2). Six sites were collected in the Ammonitico
rosso, four sites in the sedimentary dykes, one site in the hard ground at the top of the
Millm and few samples of a site (AUI) in red encrine limestone. This sampling allowed
us to test and compare natural remanent magnetization (NRM) of several different facies.
In order to test differential rotations between thrust sheets, we choose, when possible,
sites in the two main superimposed nappes of the area (Figures 2 and 3 and Table 1).
Nappes are largely folded (Figure 3) which allowed a sampling adapted for the fold test.
Specimens were collected in the field using a portable gasoline powered equipment and
oriented with a magnetic compass. Natural remanent magnetization (NRM) was measured
with a two-axis cryogenie magnetometer (LETI). Thermal demagnetizations were done
with a Schonstedt TSD 1 furnace and alternating field demagnetization were done with a
Schonstedt AF demagnetizer.
4. Magnetic behavior of the lithologies
Intensity of the NRM varies between 1.10-4 A.m.- l and 1.10-3 A.m.- I. However,
most of the samples and especially those of Ammonitico rossa facies show low intensity
NRM between 1.10-4 A.m.- l and 3.10-4 A.m.- l . One site located on a mountain peak
(RRX) revealed high NRM intensities (1.10-2 A.m.- l) carried by low coercivity magnetic
mineraIs and most probably corresponding to a natural isothermal remanent
magnetization. This site is not considered in the above discussion.
4.1. Thennal demagnatization of the NRM
On most of the sites, three components can be usually distinguished (Figure 4).
These three components are observed independently of the facies of the rock.
( 1) A component with low unblocking temperatures (maximum 160-230°) showing a




(2) il second component (A component), responsible for the major part of the NRM has
been found in ail specimens and always exhibits a reverse polarity. The maximum
unblocking temperature is,well defined between 390°C ·and 440°e.
(3) A third, weak high temperature component (B component) with unblocking
temperature above 450°C has been observed on most of the sites. This component was
difficult to isolate first, because of its low intensity and second, due to a partial overprint
during heating. Indeed, a strong increase in the bulk susceptibility above 450°C (Figure
5a) was observed contemporaneously with the appearance of a viscous magnetization.
This was probably due to a chemical transformation of magnetic carriers during heating
above 450°e. Demagnetization paths on stereographie projection often occur above 450°C
along great circles, which indicates a partial overprint of the B component by the viscous
magnetization (Figure 5b). Maximum unblocking temperature of the B component was
therefore difficult to determine although it can be estimated to range around 600°e.
4.2. Combined alternatingfield and thennal demagnetization of the NRM.
On several pilot samples, we have combined alternating field and thermal
demagnetization (Figure 6). First the sample was submitted to an alternating field of up to
0.1 T, then followed by a thermal demagnetization up to 550°C. Behavior during
demagnetization is close to that observed during thermal treatment presented above
although separation of components of magnetization is often less efficient. A low
coercivity component is removed at 15 mT. A second component is removed with a
median destructive field, between 15 mT and 70 mT. This component is close to the A
component observed with thermal treatment. About 70% of the NRM is removed at 0,1 T
and demagnetization paths do not in most cases converge to the origin, indicating a third
high coercivity component. Thermal demagnetization partially removes the remaining
NRM but partial viscous remagnetizations similar to those observed with thermal
treatment were observed above 450°C.
From demagnetizations, we conclude that the NRM is made of three components of
magnetizations. Thermal treatment is the most efficient way to separate the low
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temperature (Iow coercivity) and the A components (intermediate temperature-median
coercivity). The B component (above 450°C-high coercivity) is poorly defined. Lastly, .
most of the NRM is carried by a low to median coercivity phase.
4.3. IRM acquisition and thermal demagnetization of three IRM components.
In order to better investigate magnetic mineralogy, sorne representative samples
were analyzed by a progressive acquisition of isothennal remanent magnetization (IRM)
(Figure 7a-c) followed by thermal demagnetization of three mutually orthogonal
isothermal remanence components acquired at a field of 1.0, 0.4 and 0.1 Tesla
respectively [17] (Figures 7d-f). IRM acquisition curves show variable contribution of
coercivity phases. Most of the samples do not saturate at 1.0 T which indicates a fraction
of magnetic mineraIs with high coercivity. In general it was observed, that the more red is
the Ammonitico rossa facies or the sedimentary dykes, the lower is the saturation
(compare Figure 7b and 7c, respectively pale red and dark red Ammonitico rossa facies).
The fraction of low coercivity magnetic minerais differs significantly between the
lithologies. Thermal demagnetization of three IRM components (Figure 7d-f) show that
low coercivity phase (0.1 and OAT) dominates in most cases (Figure 7d, 7f). Intensity of
the low coercivity phase gradually decreases with increasing temperature and 90% of the
NRM is removed below 600°C. These demagnetizations do not however provide
infonnation at higher temperature due to the appearance of strong viscous magnetization.
From these observations, we suggest that magnetite is the main magnetic carrier for the
low coercivity phase and therefore for most of the NRM. Pigmentary hematite,
responsible for red colors of the upper Jurassic limestones and sedimentary dykes is also
present but as a minor ferromagnetic phase. This magnetic mineralogy is close to that




Analysis and comparison of paleomagnetic directions in geographic and
stratigraphic coordinates, by untilting data, is the classical way for testing the time-
relations between folding and acquisition of the remanence. However, in the
Briançonnais zone, rocks have been metamorphosed during the Alpine event and a
penetrative deformation is observed in the studied rocks. Possible strain-rotation of the
remanence should be taken into account in the undeforming sequence (tilt and strain
corrections) (see [20] for a review). Detailed microstructural analysis were done on the
area [9] concluding that, first, sedimentary dykes have been preserved From an important
part of the penetrative deformation and, second, deformation of the Ammonitico rossa
limestones is strongly inhomogeneous. Penetrative deformation of Ammonitico rossa
limestones is dominantly of fIattening type, as indicated by the shape of deformed
ammonites, while along bedding shearing is observed at larger scale [9]. This
defonnation style does not induces internai rotation of passive lines. We therefore do not
infer sianificant rotation of the remanence for the Ammonitico rossa limestones and1:>
sedimentary dykes if remanence was acquired prior to the defonnation phase in case of a
pre-tectonic acquisition of the remanence. Hence, an untilting of the remanence is a
sufficient test for the relative age of the components of magnetization.
Accurate untilting however requires a detailed knowledge of each defonnation phase that
occurred in the Briançonnais zone and their respective contribution to the present-day
local bedding. Eocene and Late Oligocene-Early-Miocene deformation phases with
associated metamorphism are responsible for most of the folding. Fold axis are mostly
horizontal and N 160 to N 140 oriented. Late Alpine extension, probably of late Cenozoic
age has been evidenced in the study area [13-16]. Nonnal faults oriented N60-N80 and
N 160 accommodate tilting of blocks of hundred meter to kilometer scale. This titling is
responsible for horizontal axis rotations up to 35°. In general, we were able to separate
extensional tilting From earlier defonnation. We therefore untilted our data (in geographic
coordinate) in two successive steps, first, by removing tilting related to extension and
second, by removing titling related to earlier folding (stratigraphie coordinates) (Table 1).
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In order to test the age of each component relative to the deformation of the area, we
performed two fold tests. A first one comparing data in geographic coordinates and data
corrected from extensional tilting, a second one comparing data corrected from
extensionaI tilting and data in stratigraphie coordinates.
Directions of the low temperature and A components were calculated using linear
regression techniques and are reported on tables 2 and 3. The B component was in most
cases very difficult to isolate and no reliable directions was obtained neither by linear
regression techniques nor by the use of remagnetization circles analysis [21]. This
component will be only briefly addressed below.
The low temperature component exhibits in geographic coordinates a mean
direction 0= 12°, 1=61 0, k=39, CX95=So. One site (AU l) revealed a strongly scattered low
temperature component of magnetization and were not included in the statistics. Scattering
of mean directions strongly increases after each step of untilting and folds tests [22] are
both negatives at the 99% confidence level (Table 2). This component, close to the
present-day magnetic field, is probably a recent overprint of viscous origin.
The A component were satisfactorly isolated for 9 sites out of ten. The A
component exhibits in geographic coordinates a mean direction 0= 146°, 1=-59°, k= 17,
CX9S= 13° (table 3 and Figure Sa). After removing titling related to extension, mean
direction is roughly similar but with a strong clustering of mean sites direction (D= 142°,
1=-57°, k=44, CX95=SO) (Table 3 and Figure Sb). Fold test for this partial untilting is
positive at the 99% confidence leveI. We therefore conclude that acquisition of the A
component is prior to the Late Cenozoic extension. After removing tilting related to earlier
folding, a strong scattering is observed and mean direction in stratigraphie coordinates is
0=115°,1=-23°, k=4, CX95=2So (Table 3 and Figure Sc). Fold test, comparing data in
stratigraphie coordinates and data corrected from extensional titling is negative at the 99%
confidence leveI. A significant decrease of the k parameter from geographic to
stratigraphie coordinates is also observed at the site level for the three sites (AU2, OUR,
SCR) (table 3) whose bedding dip is not uniform for ail the cores. These within-sites




We have tested several other paths of untilting, taking into account the various possible
structural interpretations for each site. Small differences with results presented above
were observed for the k parameter at each step of ur'ltilting but fold test were always
similar. Mean directions were also very similar from one hypothesis to the other. Hence,
we infer that the A component is a setondary magnetization acquired after folding of the
area and prior to the late Alpine extensional tilting.
6. Absolute age and origin of the A component
The main characteristics of the A component are the following : (1) maximum
unblocking temperature is around 440°C; (2), it is always of reverse polarity, (3) the fold
test indicates that it is post-folding and prior to late Alpine extensional tilting. As
presented above, three main deformation events occurred in the Durancian segment of the
Briançonnais zone during the Eocene to (?)early Miocene period. These deformation
events are responsible for the observed metamorphism and most of the folding [9]. We
therefore suggest that the A component is a remagnetization which occurred during post-
metamorphic cooling of the buried Briançonnais units and after the (?)early Miocene east
verging folding phase. At least two main mechanisms can be invoked to explain the
remagnetization: (1), thermal activation of preexisting magnetic grains which acquired a
thermoviscous remagnetization (TVRM) or, (2), chemical remanent magnetization (CRM)
acquired by the growth of authigenic magnetite and assisted by tectonically driven fluids.
6.1. TVRM
Theoretical models have been proposed for the time-temperature relationship of
remanent magnetization in case of TVRM [23, 24]. It is possible to calculate time and
temperature conditions for TVRM knowing (1) the temperature that the rock has reach
and (2) the length of time the rocks were exposed to this temperature. Maximum
temperature during the Oligocene metamorphic event reached up to 300-320°C in the
external units of the Briançonnais zone[25-28]. Few data are available about cooling rates
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aand metamorphic paths for the Briançonnais zone. However, data on the Vanoise coyer
show that rocks remained between 270°C and 300°C for at least few million years after
the peak of metamorphism [26]. Nomograms of Pullaiah et al., [23] indicate that the
TVRM acquired by magnetite grains heated at 250°C during 1 Ma will be unblocked by
heating to 400°C for one hour in a zero magnetic field. Hence, this process may weil
explain unblocking tempe ratures for the A component between 400°C and 450°C.
However, two problems are associated with a TVRM. First, nomograms are valid for
single domain magnetite, which may be not the case for the studied rocks. Second, the
unique reverse polarity observed for the A component suggests a fast remagnetization
process while post-metamorphic cooling below unblocking temperatures occurred in
several Ma. In the Dauphinois zone located close to the study area, this process of
remagnetization has been inferred but the two polarities are observed [29-31].
6.2. Chemical remagnetization
Chemical remagnetization is a process that may occur during post-metamorphic
cooling, especially when assisted by fluid. Large scale fluid flow expelled from buried
continental units during orog:nic. events are weil known and may involve huge volumes
of fluids [32]. Fluid flow may react with local lithologies leading to dissolution of iron
which then contribute to the precipitation of authigenic magnetite. In the Western Alps,
evidence of important fluid flow associated with the last alpine metamorphic event are
inferred on the light of paleomagnetic data [30, 33]. Most of the chemical remagnetization
should have occurred in a short time span (maximum 106 yr.), to explain the unique
reverse polarity of the A component, although fluid flow events may have been pervasive
during longer time. Similar processes involving fast chemical remagnetization have
already been inferred in other orogenic belts where a unique magnetic polarity is observed
on rocks which indeed suffered no or very low grade metamorphism [34-36].
Hence, a CRM is a possible alternative for the remagnetization that would be
acquired in a short time during cooling path associated with the last Alpine tectono-
metamorphic event. In this case, thermal magnetization processes may have also
180
1 2
contributed to the remagnetization if tectonically driven fluid were hot. More detailed
analysis, especially concerning magnetic mineralogy, would be necessary for a deeper
understanding on the origin of the A component. 'In any case, the origin of the A
component, either a TVRM, a CRM or a combination of both, does not have any
consequences for the interpretation of the paleomagnetic directions.
7. Discussion
The mean direction observed for the A component corrected for late tertiary
extensional tilting is D=142°, 1=-57°, k=44, CX9S=8° (Table 3 and Figure 8b). The
reference direction for stable Europe has been calculated using apparent polar wonder
path (APWP) for Asia [37]. APWP does not show substantial variations during
Oligocene-Miocene time and we use the reference at 30 Ma : D=9°, 1=59°, A9S=3° (Figure
Sb). The paleoinclination of the A component is in agreement with the reference for a
stable Europe. In contrast, the paleodeclination show a large vertical axis
counterclockwise rotation of 4r±13° [38, 39] with respect to the reference direction. This
rotation is systemic and significant at ail the sites.
Previous paleomagnetic studies on Tertiary rocks of the penninic Alps were performed on
gneiss in the Lepontine dome area [40] and on volcanic rocks of the Sezia zone [41, 42].
Both studies concluded for a Neogene counterclockwise rotation of27°±13° [40] and 25°-
30°[41, 42], but paleodeclinations remained ambiguous to interpret as no paleohorizontal
directions were available for properly untilting data. Several different ways of untilting
were therefore possible [4, 6] leading to various interpretations. In contrast, our data
clearly show that the Briançonnais zone of the Western Alps has suffered, since the
Miocene, a mean counterclockwise rotation of 47°±13°. On the basis of kinematic
reconstructions of the penninic Alps, Ménard [6] has inferred that indentation of Adria
into Europe has been accommodated by combined translation and counterclockwise
rotations of the internai Alps. The author infer a 17° counterclockwise rotation during the
Oligocene, followed by a post-Oligocene 26° counterclockwise rotation. Our
paleomagnetic data are in agreement with this kinematic model but infer larger rotations
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rsince the Miocene. The counterclockwise rotation of the Western Alps would be
accommodated during the late Cenozoic by dextral strike-slip displacement along major
longitudinal faults oriented N-S to N 160. Such faults have been recognized in the study
area (e.g. the penninic front, the Haute Durance fault and to the south the Serenne and
Bersezio faults) (Figures 1 and 2) [13, 14]; we infer these faults accommodate the
counterclockwise rotation of the Briançonnais units relative to the Dauphinois zone to the
West which didn't suffered large rotations during the Tertiary [29]. Local variations of
the amount of rotation, as observed from the between-site scattering of data (Figure 8b),
could be related to differential rotations between domains separated by longitudinal
dextral strike-slip faults. Note that main emplacement of Briançonnais nappes is pre-
Miocene and therefore the spatial variations of rotations cannot reflect differential motion
between nappes. Considering a rotation pole located in the Po plain [6], a 47°±13°
rotation would be responsible for a minimum dextral displacement of 110±20 km
distributed along longitudinal faults.
Paleomagnetic data in the internai Alps are still too scarce to differentiate between
the various possible mechanisms responsible for rotations, i.e. southwestward lateral
expulsion of the western internai Alps along curved faults or counterclockwise rotation of
the Apulia during the Cenozoic. However, the large rotations measured in the Durancian
selTment sUlTlTest that rotations have occurred at larger scale and probably affected the1:> 1:>0
entire internai units of the Western Alpine Arc. Indeed, within this domain, transverse
structures, antithetic to the longitudinal faults and that could eventually accommodate
strong differential rotations, have not been so far observed [14].
8. Conclusions
We present in the above study the first reliable paleomagnetic data on the
Briançonnais sedimentary cover nappes of the Western Alpine Arc. Three components of
malTnetization have been identified on late Jurassic rocks of the Durancian segment of the
1:>
Briançonnais zone: (1) A component of low unblocking temperature is probably a recent
overprint of viscous origin; (2) A component (B component) of high unblocking
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temperature is present but poorly defined. Its identification will be eventually possible in
the future by acquisition at a larger scale of new paleomagnetic data. (3) Most of the
NRM is carried by a third component (A compon6nt) with intermediate unblocking
temperatures. This component is inferred as a secondary magnetization of late Oligocene-
Early Miocene age acquired during post-metamorphic cooling. Remagnetization is
probably of chemical origin, assisted by tectonically driven fluid, and was acquired
during a short time span. The direction of this remagnetization implies that, since the
Miocene, the study area of the Briançonnais zone has suffered a 4 7°± 13 0
counterclockwise rotation with respect to the stable Europe. This result is in agreement
with sorne kinematics models of the Western Alps [5-7] involving translations and
counterclockwise rotations of the penninic Alps during the Tertiary. Rotations about
vertical axis appear therefore to be an important mechanism accommodating the Tertiary
deformation in the penninic Alps. These rotations should be taken into account in any
tectonic analysis of the pre-Miocene kinematics of the Western Alps and in
paleogeographie reconstructions of the Mesozoic alpine domain.
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Table 1. Data on paleomagnetic sites. So: bedding, dd: dip direction, dip: inclination.
When observed in the field, we indicate, bedding related to (1) late Alpine extensional
tilting and (2) to earlier folding. Bedding is not reported when it varies between different
cores at one site. Nappe, upper: Upper Briançonnais nappe, Lower: lower Briançonnais
nappes; Rock, SD: sedimentary dyke, Am. R.: Ammonitico rosso, Hard-gr: hard ground,
Calc: Encrine limestone.
Table 2. Paleomagnetic data for the low temperature component. 'Corrected for late
tilting' is the first step of untilting and indicates mean directions after correction due to late
Alpine extensional tilting. Crosses indicate sites where no correction for late Alpine tilting
was applied (i.e. they are not located on tilted blocks) (c.f. Table 1). 'Stratigraphic
coordinates' is the second step of untilting and indicates mean directions after correction
due to earlier deformations (Eocene and late Oligocene-early Miocene). nlN: number of
samples/sites used for statistics (n) and number of samples/sites (N); Mean, mean global
direction; D, declination, 1, inclination; k, dispersion parameter; <X.95, confidence circle at
95% confidence level. Stars indicate sites for which it wasn't possible to isolate stable
components of magnetization.





Figure 1. The main tectonic units of the Alpine Arc. The thicker line marks the boundary
between the internai and external Alps.
Figure 2. Structural map of the Briançonnais zone In the Durancian segment.
Paleomagnetic sites are located on the map.
Figure 3. Simplified cross section of the Briançonnais zone in the Durancian segment.
Location is on figure 2. The paleomagnetic sites are projected on the cross section. Axis
of the Ourgière fold is horizontal. Normal faults associated with late Alpine extension
bound tilted blocks.
Figure 4. Orthogonal plots in geographic coordinates of representati ve thermal
demagnetizations. White dot: horizontal component, black dot: vertical component.
Numbers indicate the temperature step. A low temperature component with maximum
unblocking temperature of no°c is observed with a present-day magnetic field direction.
The A component, present on aU sites, shows maximum unblocking temperature between
390°C and 440°C and is always of reverse polarity. The B component, with unblocking
temperature above 450°C is often observed but difficult to isolate.
Figure 5. Representative behavior of the NRM during heating.
a) Evolution of susceptibility during thermal demagnetization. A strong increase of
susceptibility is observed above 450°C. b) Stereographic projection of thermal
demagnetization (geographic coordinates); black dots, normal polarity; white dots,
reverse polarity. Demagnetization path occurs along a great circle above 450°C, showing




Figure 6. Orthogonal plots in geographic coordinates of combined alternating field and
thermal demagnetizations. The low coercivity component is observed but poorly defined.
A component, close to the A component observed with thermal demagnetization, is
removed with a median destructive field between 15 mT and 70 mT. This component
does not converge to the origin. Thermal demagnetization following alternating field
demagnetization is inefficient to isolate the third component of higher coercivity.
Figure 7. (a) Isothermal remanent magnetization acquisition curves (IRM) and ,(b)
thermal demagnetization of three axis IRM for representatives samples. IRM show a
fraction of high coercivity magnetic minerais, probably hematite. Thermal
demagnetization of IRM show that [ow and intermediate coercivity magnetic minerais,
probably magnetite, dominate and carry most of the NRM.
Figure 8. Stereographie projection of the mean sites directions of the A component with
associated confidence circles. (a) Geographie coordinates; (b) Directions corrected for late
Alpine tilting. (c) Stratigraphie coordinates. black dots, normal polarity; white dots,
reverse polarity. White star is the mean direction with associated confidence circle. Black
square is the reference direction for stable Europe at 30 Ma [37].Significant c1ustering of
mean directions is observed from geographic to corrected from late Alpine extensional
tilting coordinates. Conversely, significant scattering is observed from corrected from late
Alpine tilting to stratigraphie coordinates. The A component is a remagnetization acquired







Site Latitude. Longitude, So Nappe Rock(ON) (OE) ddldip
AL? 44.803 6.66 L80/125 Upper )ASC 44.78fi 6.64 SD220/10 Upper Hard-gr.AUI 44.783 6.621 Lower SD+CaleAU2 44.7ll3 6.621 ( 1) 73/36 (2) 128/55 LowerOUR 44.685 6.641 SD
GRO 44.685 6.633
Upper Am. R.
(1) 240/1 5 (2) 168175 Upper Am. R.SCR 44.706 6.593
CAR 44.065 6.658
Upper Am. R.(1) 240/15 (2) 190/39 Upper Am. R.PEY 44.646 6.658 (1) 235/35 (2) 235/20 Upper Am. R.MO 44.783 6.624 153/83 Upper SD
Table 1
Geocrraohie eoor. 1 Correeted for late tiltinl! Stratigraphie eoor.
Site /lIN D 1 k D ( k D 1u95 u95 k u95AL?' 10/14 5 68 72 5 5 68 72 5 296 -30 72 5ASc- 4/4 356 74 116 9 356 74 116 9 339 66 116AUI* 9
AU2 9/10 338 57 53 7 204 26 53 7 217 31 56OUR+ 517 46 760 17 19 46 60 17 19 292 33 16 19GRO 4/4 14 47 25 19 316 22 25 19 316 22 25 19SCR+ 8115 350 60 52 8 350 60 52 8 280 55 52 8CAR 8111 28 55 21 12 14 45 21 12 35 21 12PEY 6/10 10 59 59 9 350 30 40 12 347 Il 59 9MO' 5/9 31 59 40 12 31 59 40 12 338 -2 40 12
Mean 9/10 12 61 39 8 352 63 5 27 313 27 4 311
Table 2
Geograohie eoor. Correeted for late tilting Stratigraphie eoor.
Site /lIN D [ k u95 D 1 k u95 D 1 k u95
AL?' 13/14 123 -64 70 5 123 -64 70 5 114 55 70 5
ASc- 4/4 136 -54 12 27 136 -54 12 27 135 -44 12 27
AUI 9112 168 -38 38 8 162 -56 25 10 162 -56 25 10
AU2 8/10 162 -33 43 8 161 -69 43 8 63 -44 22 12
OUR' 617 Ifi5 -52 145 5 165 -52 145 5 III -Il 114 6
GRO 4/4 118 -78 51 13 135 -64 51 13 99 0 51 13
SCR+ 13/15 117 -51 50 6 117 -51 50 6 090 -29 43 7
CAR 1 111 1 142 -67 23 9.7 145 -52 23 9.7 127 -20 23 9.7
PEY 811 0 127 -79 56 8 140 -44 58 8 141 -24 56 8
MO'*
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Paleomagnetic sites projected on the section
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Frontal thrust of the metamorphic
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Planche 1 : Séismites du Trias moyen
Planche 2 : Filons karstiques
Planche 3 : Altérations diagénétiques
Planche 4 : Paléostructures (1)
Planche 5 : Paléostructures (2)
Planche 6 : Micropaléontologie
Planche 7 : Structures alpines
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C : Bancs dissociés dans formation des dolomies blanches du Ladinien supérieur,
Vallon Laugier.
A: Figure caractéristique des « stunamites »dans les dolomies grises du Ladinien
supérieur, Vallon Laugier.
B : Figures de "bal/'n pillow" (c. Beck, communication personnelle) dans les dolomies
grises du Ladinien supérieur, Vallon Laugier.
Séismites du Trias moyenPlanche 1 .
D : Figure en« champignon» caractéristique de l'expulsion d'eau du sédiment lors de
séismes dans formation des dolomies blanches du Ladinien supérieur, Vallon
Laugier.
E : Pli syn-sédimentaire dans le Carnien du pic des Chalanches (nappe de Clot la
Cime).
F : Bancs dissociés carniens du pic des Chalanches.
200 201
F : Détail du remplissage des filons karstiques, casse sous Tête d'Oréac.
Filons karstiques
E : Réseau dense de filons à remplissage de "brèche cendrée" du Dogger, casse sous
Tête d'Oréac.
D : Filons à double remplissage 1. brèchique ; 2. dolomitique clair, Pas de la
Condamine.
C : Filons à remplissage dolomitique claire, Pas de la Condamine.
B : Détail du granoclassement du remplissage karstique, crête des Crousas.
A : Remplissage rouge granoclassé de cavité karstique située en flanc inverse de la
nappe de Peyre-Haute, sommet de la crête des Crousas.
Planche 2 :
202 203
-E : Remplissage fin d'une cavité
A : Remplissage karstique d'une micro-fracture, col de la Moutière.
Altérations diagénétiques
H : Chronologie de fracturation : incision d'une cavité à remplissage oxydé par une
fracture à remplissage multiple recoupée elle-même par une fracture à remplissage
sparitique reprenant l'ouverture première.
G : Chronologie de fracturation : une fracture à remplissage sparitique recoupe une
fracture à remplissage multiple.
F : Remplissage contenant une protoglobigérine (détennination A. Arnaud).
D : Cavité à contour net avec remplissage identique à l'encaissant, interprété comme
étant une trace de fouisseur sous faible tranche d'eau.
C : Cavité à contour flou avec remplissage concentrique interprété comme étant une
trace de racine à différents stades de rétraction.
B : Remplissage inter-granulaire de terra rossa et quartz, col de la Moutière.
Planche 3
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A: Faille crétacée vue d'avion au niveau du Vallon Claus
B : Faille crétacée vue d'avion au niveau du Vallon Obscur
C : Faille crétacée en coupe au niveau de la vallée de l'Ubaye (fig.2.13).








H : Poche remplies de brèches datées à la base, du Coniacien-Santonien, et en majeur
partie, du Maastrichtien, col de la Pisse.
G : Brèche à éléments variés et matrice de marnes datées du Santonien-Campanien, Lac
des Béraudes
E : Filons de marnes rouges du Crétacé supérieur affectant le sommet des calcaires du
Jurassique supérieur, faille du Vallon Laugier.
F : Brèche de calcaires gris à matrice micritique rose pale à Calpionnelles et
Echinodennes du Jurassique supérieur-Berriasien , Lac des Béraudes.
D : Filons affectant les dolomies du Trias moyen à remplissage de micrite fine rosée
avec ammonites de petite taille du Jurassique supérieur, eux-mêmes recoupés par
des filons de calcaires gréseux verts du Crétacé supérieur, faille du Vallon Laugier.
1 : Hard-ground épais (environ 70 cm) sunnonté par des brèches ,de l'Aptien-Albien,
sous le col de la Pisse.
C : Escarpement de faille moulé par du calcaires noduleux du Jurassique supérieur
(Callovo-Oxfordien).













































Ticinella sp. / pseudonodules
cD (début Aptien) - en formation<-" dans le Jur.sup.
Globigrinelloïdes =-~
fereolensis xl00 Calcaires (Jur. supJso j
.f,r),
Echantillon FOU 2B (fig. 2.20)
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~ 2e niveau de
~ décantation 3e niveau érosif
-t'j;.n~ostromatolit~es à Ticinelles
'~.J!-o.dans c~lcalfes de décantationApnensup.~
\ xSO Calcaires (Jur. supJ
Cet échantillon Fou2B provient de la même croûte stromatolitique que l'échantillon Fou2A ci-dessus.
L'assemblage de faune indique qu'il s'agit de la Zone à appellinica (Albien terminal).
Les dernières grandes Ferreolensis et les premières Ticinella indiquent un âge Aptien supérieur
pour le hard-ground érodant la surface des calcaires du Jurassique supérieur.
Echantillon FOU 2A (fig. 2.20)




G : Coupe des « écailles intermédiaires» au col du Tronchet (Izoard), avec à la base et
en arrière plan les unités piémontaises du massif de Rochebrune (fig 3.3, coupe E-
E').
H: Coupe de la rive droite de l'Ubaye au niveau de Combrémont (fig. 3.14, coupe 1-1').
F : Plis de séries jurassico-crétacées du BéaI Traversier au front du chevauchement de
la nappe du Châtelet (coupe F-F').
C : Klippe du pic des ChaIlanches (unité de type Clot la Cime) chevauchant le flanc
inverse de la nappe de Peyre-Haute au niveau de la crête de Maravoise (coupe E-E').
E : Chevauchement hors-séquence de la nappe de Chatelet sur le flanc inverse de la
nappe de peyre-Haute, Pas de la Cavale (fig. 3.9, coupe F-F').
D : Chevauchement hors-séquence de la crête de Croseras sur la klippe de Flysch à
Helminthoïde de Furfande (coupe G-G').
B : Ecailles du massif de Montbrison vu du téléphérique du Prorel.
A: Empilement d'écailles au front de la zone briançonnaise, massif de Montbrison, vu








Annexe 1 : Localisation géographique des sites étudiés.
Annexe 1 : Localisation géographique des sites étudiés de la zone de Briançon (SE Pelvoux).
Légende des abréviations ci-contre.
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•
Pis: col de la Pisse
Pous : Pousterle
PPey : Petit Peygus
Pro: Prorel
Puy: Le Puy (ou Aiguillons)
PVI : Pont Vouté (rive droite)
PV2 : Pont Vouté (rive gauche)
Quey : crête des Queyrelets
Ras : Pointe de Rasis
Rat: Ratier
RBI : Rocher Blanc
Rbru : Rochebrune
RCh : Roche charnière
Rchai : Rouchaille
RCI : Roche des Clots
RGaut : Rocher Gauthier
RQ : Replats de la Queue
RR : Rocher Roux
Sai : col de la Salcette
San : Tête du Sanglier
Sci : col de la Scie
Ser : col de Serenne
Têt: Signal des Têtes
TN : Tête Noire
Tom: La Tome (ou Le Peyron)
Tran : col de la Trancoulette
Tron : col du Tronchet
Val: pic du Grand Vallon
VCI : Vallon Claus
VHou : Vallon des Houerts
VLaug: Vallon Laugier
VIou : crête de Vallouret
VObs : Vallon Obscur
Eych : Eychauda
Eys : Eyssassa
FF : Font Froid
Fey: col de la Peyre du Fey
Fon: Font Sancte
Fou : Fouillouse
From: col des prés Fromage
Fur : Furfande
Gaz : pic du Gazon
Gir : Girardin
GAlp : Grand Alpe
GPey : Grand Peygus
Gran : crête des Granges
Heu: pic des Heuvières







Mlz : pic du Mélezin
Mor: La Mortice (ou Manoual)
Mou : Moulière
Mtb : pic de Montbrison
NDN: Notre Dame des Neiges
Néal : crête du lac de Néal
Oré: Oréac
Ourg : pic des ourgières
Pan : Panestrel
Péou : Péouvou
Pey: crête de Peyrol
PH : Peyre-Haute
Annexe2 : Principaux éléments de datation des sédiments briançonnais.
Liste des abbréviations :
Aig : Aiguillas
Alp: chalets de L'Alp
Am : Tête d'Amont
Ann lac Sainte Anne








Ber: lac des Béraudes
Bram: Bramousse
Brec: Brec de Chambeyron
CBel : Coste Belle
Cha: pic des Chalanches
Chab : Chaberton
CCh : crête de Chabriller
Charv : Grand Charvia
Chau : vallon de Chauvet
Clap: chalets de Clapeyto
CIC : Clot la Cime
ColV : col de la Collette Verte
Comb: Combe 8rémond
Cond : cime de la Condamine
Cros : crête de Croseras
Crous: crête des Crousas
Cug : Cugulet
Cuit: Cucuit
CVal: col du Vallonnet
Dal : Dalles de Fouillouse
Esc: pic d'Escreins
Annexe 3 : Coupes géologiques de la zone briançonnaise étudiée.
A-A' : Eychauda - Peyrol- Chaberton
B-B' : Eychauda - Prorel- Janus - Grand Charvia
C-C' : Tête d'Amont - Rocher Baron - Mélezin - Ayes - La Lauzette - Lasseron
D-D' : Le Puy - Orcière - Ayes - Granges - Petit Peygus - Lasseron
E-E' : Tête d'Oréac - L'Alpavin - Chalanches - (Beaudouis - Clot la Cime) - Coste Belle
F-F' : La Roche de rame - Grand Vallon - Clapouse -le Coin - Souliers
G-G' : Aiguillas - Champcella - Furfande
H-H' : Mikéou - Assan - Pointe de 1ùsis




Chevauchements retournés par le rétrodéversement
Verrucano et quartzites (Permo-Ttrias, Scythien)
Failles normales ou décrochantes post-nappes
Dolomies et cargneules (Trias supérieur, Carnien)
Gypses (Trias supérieur, Camien)
Zone Houillère (Permo-Carbonifère)
Flyschs à Helminthoïdes
Schistes Lustrés et ophiolites piémontais
Calcschistes (Crétacé, Eocène)
Calcaires et dolomies (Trias moyen, Aniso-Iadinien)
Calcaires et dolomies (Jurassique)
Marnes (Lias prépiémontais)
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Annexe 3 : Coupes géol6giques de la zone briançonn~ise étudiée (voir fig. 3.1 C)

























Annexe 2 : Principaux: éléments de datation des sédiments briançonnais et caractérisation de
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